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CHAPITRE I 
I - INTRODUCTION 
L e  phénomène ENSO (El Nfio - Oscillation Australe) a fait l'objet, depuis 
près de 50 ans, d'un grand nombre d'études empiriques, expérimentales et 
théoriques. Celles-ci ont conduit Bjerknes (1969) et Wyrtki (1975) à postuler des 
mécanismes responsables de l'apparition d'ENSO.  El Nifio et sa contre partie 
atmosphérique, l'Oscillation  Australe, seraient le fruit d'un couplage entre 
l'atmosphère  t l'océan Pacifique  tropical qui conduirait, par rétroactions 
successives de  l'atmosphère  sur l'océan, à des oscillations du système océan- 
atmosphère de  l'ordre  de quelques mois à quelques années. A partir de ces études 
liminaires  et  de la théorie des ondes équatoriales (Blanford, 1966, Matsuno, 1966 
et Moore,  1968), les études  ur ENSO se sont multipliées pour essayer de 
comprendre un phénomène climatique dont les répercussions économiques sont 
importantes (Enfield, 1989). 
La compréhension de ce phénomène s'est vue grandement améliorée au 
cours du programme international de  r cherche TOGA (Océan  Tropicaux- 
Atmosphère Globale) de 1985 à 1994. Celui-ci fut élaboré autour de trois points 
principaux. Premièrement, il  s'agissait d'étudier la faisabilité de modèles 
pouvant simuler le système océan-atmosphère (du Pacifique tropical) à l'échelle 
de quelques mois à quelques années. Deuxièmement, il fallait déterminer à quel 
point ce système  couplé  était prévisible  et comprendre les phénomènes physiques 
sous-jacents qui  permettaient  une telle  prévision.  Enfin, si celle-ci était 
démontrée, un réseau de transmission de données in-situ en temps réel devait 
être  mis  en place à des fins de prévisions  opérationnelles. 
Aujourd'hui,  le premier objectif de de TOGA est atteint avec  succès 
. puisqu'une très  large panoplie de modèles  couplés océan-atmosphère (voir la 
revue  de McCreary et Anderson, 1991) sont  capables de simuler ENSO  avec divers 
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degres de précision.  Toutefois, comprendre les comportements des msd&les 
couplés  les  plus complexes est une tâche ardue  (Harrison and Craig, 1993). 
Souvent, c'est l'6tude de modgles plus shples  qui r6viYent des rn&m-&mes 
théoriques possibles pour ENSB. Ainsi, deux fypes de modèles conceptuels 
(Battisti, 1988 et Neelin, 1991) sont habituellement utilisés pour  expliquer le 
comportement de  type ENSB des modèles. 
La première étude ainsi que celle de Battisti et Hirst (1989) mettent en 
6vidence un mécanisme dit "d'oscillateur retardé" initialement proposé par 
Schopf et Suarez (1988). Ce mécanisme tire son nom d'une équation bilan (une 
&quation de type oscillateur retardé) qui  régit  les températures de surface 
simulées de l'océan! l'élément clé du système couplé Ocean-atmosphGre.  Une 
telle équation bilan permet de $&rire le comportement d'un certain nombre de 
modèles couplés (McCreary and Anderson, 1991). Toutefois,  le succès de cet 
oscillateur retardé réside dans sa capacite à expliquer, en m e  6quation, les traits 
principaux des oscillations de type ENS0 simulées par le modèle de 
Cane (1987). Or, ce modèle couplé simple s'est montré capable de prévoir les El 
NiiTo de 1986-1987 et 1991 environ un an à l'avance  (Cane, 1991). Par  conséquent/ 
il est raisonnable de  penser  que certains aspects essentiels d'ENS0 sont  contenus 
dans la physique de ce modèle et donc dans l'oscillateur retardé. 
Selon l'oscillateur retardé, l'océan  et l'atmosphgre r6troagissent l'un avec 
l'autre pour produire une oscillation de type ENS0 de la facon suivante : un 
approfondissement de la thennocline par rapport à sa valeur moyenne (ce qui 
correspond à une augmentation du niveau de la mer par rapport à son niveau 
moyen), dans le  Pacifique  centre-est,  décroît l'advection verticale d'eau froide 
vers la couche de surface de l'océan (couche mélangée) dont la température, dite 
temperature de surface (SST), ainsi se réchauffe. L'atmosphère en contact avec la 
couche de surface réagit localement en créant une convergence des vents vers la 
zone de réchauffement. Donc, à l'ouest de la zone de réchauffement, une 
anomalie positive de vent (anomalie de vent d'ouest) apparaît selon le schéma 
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décrit par Gill (1980). Ces anomalies de venfs d'ouest génèrent, dans l'océan, des 
ondes  de Kelvin  qualifiées de downwelling (l'effet de ces ondes se  traduit p a  m e  
élévation  des anomalies du niveau de la mer à l'équateur  soit un 
approfondissent des anomalies du niveau de la thermocline) et des ondes de 
Rossby dites  d'upwelling  (dont l'effet est d'abaisser le  niveau de la mer à 
l'équateur  donc  de remonter la thennocline; voir  Cane et Sarachik, 1976, pour  de 
plus amples détails). Les ondes de Kelvin qui quittent la zone de forçage et se 
propagent vers l'est contribuent donc, en  approfondissant la thermocline, à 
réchauffer la  couche de surface et les  anomalies de courants de surface vers l'est 
associés à ces ondes participent plus avant à l'extension de la zone anomale  de 
réchauffement vers l'est. Cela  ccroît  les  anomalies positives de vent  et le 
système océan-atmosphère se retrouve donc couplé en un cycle instable de type El 
NEo où l'océan et l'atmosphère contribuent à se déstabiliser l'un l'autre. 
Si aucun autre processus ne venait troubler ce phénomène, l'instabilité El 
Niiio croîtrait indéfiniment. Néanmoins, et là réside la beauté de l'oscillateur 
retardé, tandis que croissent les anomalies de vent d'ouest et sont générées les 
ondes  de Kelvin de downwelling, les ondes de Rossby d'upwelling  partent de la 
zone de forçage en se propageant librement jusqu'à la frontière  ouest de  l'océan 
Pacifique où elles se réfléchissent théoriquement en ondes de Kelvin 
d'upwelling. Ces ondes de Kelvin d'upwelling  reviennent  vers la zone 
d'instabilités dont elles remontent la thermocline (abaissant le niveau de la mer). 
Elles favorisent l'advection d'eau  plus froide vers la couche de surface dont 
l'anomalie  chaude s'estompe peu à peu. Les anomalies de vents  d'ouest 
décroissent en conséquence et  le système couplé évolue alors  vers une instabilité 
froide La Nfia maintenue  par  des processus schématiquement  opposés  aux 
processus en jeu durant El Niiio. Le système couplé en phase froide continue 
d'évoluer jusqu'à l'apparition d'une nouvelle phase chaude El Nino et ainsi de 
suite. Tous les modèles de type oscillateur retardé posssdent cette étape cruciale 
de  propagation  d'ondes  de Rossby équatoriales et de  leurs réflexions en  ondes de 
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e l ~ h  B la fronti5re  ouest du Pacifique qui reviennent d m  la zone d'ktabzt4 
et finissent par l'inverser. 
Par opposition/ l'6tude de Iveelin (1991) met en evidence 'ipn mod&le 
th6orique d'ENS0 qualifié de "mode SST dans la limite des ondes  rapides'' oh la 
r6flexion des ondes libres de Rossby en ondes de Kelvin B la frontière ouest ne 
joue aucun r6le. Ce m e c d r n e  semble expliquer le comportement de mod&les 
plus 6labor6i que les modèles intermédiaires du type ebiak et Cane (1987). ]Dam 
ce "mode SST", la dynamique de l'océan  (comme  celle de l'atmosphsre) est 
consid6r6e c o m e  stationnaire : le temps de r6pome dynamique de l'oc6anl 
determin6 par le temps d'ajustement des ondes darns le bassin, est suppose 
infiniment plus rapide que le temps d'évohtion des temperatures de surface. 
Avec cette hypothèse  et au premier ordre, les solutions de l'&ption 
thermodynamique  des  temperatures  de surface du mod& de ebiak et Cane 
(1987) peuvent osciller à des fréquences de type ENSO. Ces modes d'oscillations 
. expliquent le comportement de modèles hybrides comme celui de Neelin (1991). 
Les études recentes de Jin et Neelin (1993a, 199%) et N e e h  et Jin (1993) ont 
cherché à unifier les théories de l'oscillateur retard6 et du mode SST en explorant 
l'espace des  paramètres  qui permettaient aux modèles pr6cedents d'osciller B des 
p6riodes caracteristiques $'ENSO. Ces etudes très theoriques, qui font appels à de 
subtiles considerations mathematiques, semblent indiquer que les modèles plus 
complexes, aux espaces de paramètres varies, devraient posseder, entres autres, 
des combinaisons de ces deux modes théoriques d'oscillation de type ENSO. Il 
n'en reste pas moins que! si il est difficile de les discerner dans les moddes 
complexes, le mode SST et l'oscillateur retard6 permettent de comprendre les 
aspects principaux  des oscillations des modèles  couplés  simples, intermediaires  et 
hybrides.  Pour connaître la validité des modèles d'ENSO, il est donc  fondamental 
de déterminer dans quelle mesure l'océan réel confirme ou infirme l'existence de 
tel ou tel mode d'oscillation. 
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Le deuxième objectif du programme TOGA sur l'étude de la prévision du 
système couplé et la compréhension des phénomènes physiques nécessaires à 
celle-ci fut  exploré  par  le programme T-POP (Programme TOGA pour la 
Prévision). Ce programme est une réussite puisque plusieurs modèles prédirent 
le  développement d'El N c o  en 1991. Le modèle de Zebiak et Cane (1987), par sa 
simplicité, sa facilité d'emploi et son succès à prédire les premiers stades d'ENSO, 
est un outil puissant pour explorer les processus physiques qui permettent ces 
prévisions un an à l'avance. De manière  générale, des limites ou pertes de 
prédictabilité apparaissent selon les saisons où les prévisions sont initialisées 
(Xue et al, 1994; Latif et al., 1994) et jusqu'à présent, les raisons précises pour 
lesquelles tel ou tel  modèle réussit ou manque de prévoir un événement 
particulier  ne sont pas bien  connues.  Toutefois,  il  semble que la  capacité à prévoir 
le comportement du système couplé de la région Pacifique un an au moins à 
l'avance soit liée au temps d'ajustement dynamique de l'océan. Théoriquement, 
ce temps  d'ajustement est lui-même fonction du temps de  propagation  des  ondes 
océaniques équatoriales dans l'océan et de leurs réflexions aux frontières est et 
ouest du basin  (Cane et Sarachik,  1977). A nouveau donc,  il est  important 
d'évaluer, dans l'océan réel, si les ondes théoriques de la dynamique équatoriale 
se propagent réellement dans l'océan, quel est leur temps de vie et si elles se 
réfléchissent aux frontières. 
Dès 1986, Cane et al. (1986) montrèrent que  certains aspects essentiels 
d'ENS0 étaient prévisibles. Par conséquent, les conditions de développement du 
troisième objectif de TOGA étaient remplies. I1 s'agissait de concevoir et mettre 
en place  des  réseaux d'observations capables de mesurer l'évolution de la 
structure  thermique  et des courants des premières centaines de mêtres de l'océan 
Pacifique tropical avec une précision adaptée à l'effort parallèle de modélisation 
et de prévision. Plus particulièrement, les réseaux d'observations mis en place 
durant TOGA doivent être non seulement capables de fournir les informations 
essentielles à la surveillance d'ENS0 dans le Pacifique tropical mais la teneur  et 
5 
c I 
la précision de leurs obsewa.tiom doivent aussi pernettre d'meliorer les 
simulations et les pr6visions d'ENS0 C'est dans ce cadre que fut conçu le r6sea-u 
d'observations de TOGA-TAO (Tnyical Afmosphere Ocean, Hayes et al., 1 
qui est! actuellement; l'élément le plus important des systèmes d'observations 
mis en place durant TOGA. Ce système d'observation couvre  tout l'océan 
Pacifique equatorial (McPhaden, 1993) et fournit, en temps quasi-réel, les 
températures des 500 premiers mittres de l'océan, l'humidité relative et la 
tempkrature de %'air à la surface de llocéipfll les vents de surface  et des mesures des 
courants de surface en quelques points le long de l'équateur. 
Avec TOGA-TAO, nous possédons donc une source synoptique de donnees 
in-situ avec laquelle il est  maintenant possible de comprendre si certains 
processus des modèles conceptuels sont à l'oeuvre dans l'océan réel durant 
ENSO. Toutefois, la répartition grossière du reseau de TOGA-TAO  pose des 
questions sur la réelle capacité du reseau à resoudre les échelles spatiales des 
ph6nomènes  importants  pour ENSO. Jusqu'B present, aucune ktude n'a pu 
explorer les  performances et lfrreitations du reseau  TOGA-TAO, son  plein 
developpement étant très récent. ais il s'agit, bien sûr, de les connaître pour 
dkfinir la confiance B apporter aux mécanismes deduits des observations, pour 
evaluer  si ces observations peuvent etre réellement  utilis6es à des fins de 
surveillance du couple océan-atmosphère durant ENSO. Connaissant les 
limitations intrins6ques de ce reseau, nous serons à m$me d'examiner comment 
les données de TOGA-TA8 peuvent contribuer B l'effort de modélisation 
développé  durant TOGA. I1 convient donc d'evaluer la fiabilité du réseau TOGA- 
TAO à détecter des phénomitnes grandes échelles telles que les ondes oc4aniques 
et les phénomènes atmosphériques de surface susceptibles de les génerer durant 
ENSO. Pour ce faire,  il est nécessaire de valider les donnees de TOGA-TAO avec 
d'autres jeux de données synoptiques. 
Le hasard veut que, durant le programme TOGA, les altimètres des deux 
missions satellitaires de GEOSAT  (1985-1986) et de TOPEX/POSEIDON (août 1992- 
6 
CHAPITRE I 
) permettent d'observer l'évolution synoptique du niveau de la  mer  et de 
déduire, théoriquement, les courants géostrophiques océaniques déterminants 
pour calculer les  transports de masse et  de chaleur dans les océans. La couverture 
spatiale et temporelle des deux missions est aussi idéale pour détecter certains des 
phénomènes  ondulatoires postulés dans la  théorie de l'oscillateur retardé 
d'ENSO. La mission du satellite GEOSAT de 1985-1989 offre un jeu de données 
uniques  par  sa  fine résolution spatiale et la période qu'elle a couverte. De fait, un 
cycle complet  d'ENS0 s'est déroulé de 1986 à 1989  avec un événement El Nino de 
1986 à 1987 et un événement La-Nifia de 1988 à 1989. Mais le signal issu de 
l'altimètre de GEOSAT, après corrections, est souvent  entaché  d'erreurs  qui 
peuvent affecter la détection réelle de phénomènes océaniques dans des régions 
comme le Pacifique équatorial ouest (Cheney et Miller, 1990) essentiel dans la 
théorie de l'oscillateur retardé. Au  contraire, le satellite  franco-américain 
TOPEX/POSEIDON qui fut lancé en août 1992, durant l'El Nino de 1991-1992- 
1993, permet d'observer la variabilité du niveau des océans avec une précision 
sans  précédent (Picaut et al., 1994). L'époque de lancement de ce satellite 
correspond justement à la pleine maturation du développement de TOGA-TAO 
et  au second réchauffement anormal de l'El  Nino de 1993. I1 est donc possible de 
mesurer les faiblesses/avantages relatifs des altimètres de TOPEX/POSEIDON et 
du réseau TOGA-TAO et  leur capacité  respective à détecter les phénomènes 
océaniques grandes échelles associés à El Nino. Cette étape est indispensable si 
l'on veut  par la suite explorer, jusqu'aux limites de l'Océan Pacifique équatorial 
ouest et  dans la réalité, les mécanismes hypothétiques tels que  l'oscillateur 
retardé 
Car là est l'enjeu; nous possédons des modèles simulant, voire prédisant 
ENSO, mais nous ne savons toujours pas si les mécanismes d'ENS0 conceptuels 
,détectés dans les modèles, existent dans la nature. La possession de jeux de 
données synoptiques de GEOSAT, TOPEX/POSEIDON et TOGA-TAO ouvre de 
nouvelles perspectives quant à la validation des théories sur ENSO. Ces trois jeux 
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de d~m6es  devraient enfin permettre de conclure sur la validit6 d'un aspect 
crucial de la th6orie de l'oscibteur retarde. A savoirt  des ondes de Rossby libres, 
ent-elles & partir de la r6gion d'imtaPsilit6 pour aller frapper %a &te ouest 
et se r6fl6chir en ondes de Kelvin q~ inverseraient les instabilités durant l'El 
Mfio et Ea Nga  de 1986-1989 et l'El Nino de fin 1992-1993 ? 
Pour essayer de r6pndre à cette question, il faut etre à la fois capable de 
traiter les dsm6es océaniques de manGre pouvoir deteeter des ondes 
6quatoriales potentielles, PeLm réflexions 6ventLlelles sur les c6tes et &he capable 
de concevoir une méthode de séparation des ondes oceaniques d m  chacun des 
jeux de donn&s de @EOSA.Tf de TOG TAO et  de TOPEXIPOSE3[DOM. Ceci, sans 
postuler  ni de leurs  propagations zonales ni de leurs réflexions a u  frontières. De 
msme, il faut separer les composantes atmospheriques qui peuvent génèrer les 
composantes oc6aniques. De cette manisre, nous pourrons tenter de confirmer 
ou d l ~ r m e r ,  dans Itocean, ee r t ah  postulats de Itoscillateus retarde. 
Si, d'aventure, TOGA-TAO se révde capable de domer de telles 
informations oc6aniques et atmosphériques, sa capacité de surveillance de 
l'Oc6an Pacifique &quatorial durant ENSO sera d6rnontrée. Cependant, il s'agit 
aussi de prouver  que TOGA-TAO peut r6ellemen-t améliorer l'effort de 
modélisation (et de prevision) d4veloppé au  cours  des 10 annees de TOGA. 
Jusqu'à present, peu d'études ont éte menées en ce sens mais ill est possible, 
maintenant, avec l'extension  complgte du réseau, de concevoir des recherches 
visant à mesurer  l'impact de TOGA-TAO sur les simulations de l'océan Pacifique 
tropical durant ENSO. 
En effet, le réseau TOGA-TAO fournit les paramètres atmosphériques qui 
suffisent à déterminer les tensions de surface de l'océan. Or, la connaissance de 
ces tensions de surface, dans le  Pacifique  tropical, est  de  toute  première 
importance pour les modgles qui simulent ENSO (Busalacchi and O'Brien, 1981) 
et par conséquent, pour sa prévision. I1 est donc possible que les simulations 
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d'ENS0 puisse effectivement bénéficier de la qualité des  vents  fournis p a  TAO. 
Si cela se révélait exact, l'utilisation des données de vents TOGA-TAO à des fins 
prévisionnelles  devrait  être fructueuse puisque ce réseau fournit les données 
journalières de vents  synoptiques en temps réel. 
Depuis  longtemps déjà, la communauté des océanographes utilise un jeu de 
vents  observés de FSU (Florida  State University) de Goldenberg et O'Brien (1981) 
pour, entre autres, simuler le niveau de la mer de l'océan Pacifique tropical. 
Malgré les incertitudes qui planent sur la précision de ces vents mensuels (ils 
sont  principalement issus d'observations effectuées par les navires marchands), i l  
n'est pas clair que l'utilisation d'autres jeux de vents (satellitaires ou issus de 
simulations) améliore la qualité des simulations océaniques interannuelles du  
niveau de la mer qui résultent du forçage par les vents FSU. Pourtant, il est 
évident que d'autres jeux de vents sont nécessaires pour  simuler des 
phénomènes atmosphériques d'une variabilité haute fréquence tels que les coups 
de vents  d'ouest  du Pacifique ouest équatorial qui sont  particulièrement 
fréquents et énergétiques (Luther et Harrison, 1983). Ces coups de vents d'ouest 
génèrent des ondes de Kelvin intrasaisonnières (Johnson et McPhaden,  1992) 
importantes pour le développement et l'évolution d'ENS0 (Kessler, McPhaden 
et Weickmann, 1994).  Les données journalières fournies par TOGA-TAO 
permettent de retenir, en temps réel, toute la variabilité temporelle (sinon 
spatiale) de ces coups  de vents brefs (Delcroix, 1994) que les données mensuelles 
de FSU moyennent. Donc,  il est vraisemblable  que les.  simulations d'ENS0 
puissent bénéficier de la résolution temporelle et de la précision des  mesures des 
vents TAO. Mais, dans un premier temps, il est important de mesurer si les 
données de vents TAO sont  au moins capables de rivaliser avec d'autres jeux de 
vents au  niveau mensuel tels que le vent de FSU ou si, du moins, les 
simulations océaniques bénéficient d'une quelconque manière de l'incorporation 
de TAO dans ces jeux de vents. Enfin, nous étudierons s'il est possible de 
développer un forçage purement issu des vents de  TOGA-TAO. Par là, nous 
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pourrons rGeUement qumtifier. I 'hpact des vents TAO sur les simulatiom de 
l'Oc6m Pacifique durant ENSO. 
D m  ce butt nous utdiserom un msdde ockanique heaire multimode qui 
simule convenablement la dynamique héaire de l'Océan Pacifique équatorial 
durant ENS8 (Busalacchi et Cane, 1985). La souplesse et la rapidité  d'emploi de ce 
mod&  permettent de tester la fiabilité des méthodes  dGveloppées pour 
construire les vents TAO et leur combinaison avec d'autre jeux de vents. 
toute chose,  il s'agit d'ajuster ses param6tres libres pour modéliser, au mieuxl  les 
variations du niveau de la mer observés. I1 n'en poss6de que deux: un coefficient 
de friction océanique et le nombre de modes verticaux utilisés pour le calcul du 
niveau total de la mer. Darns UTP modèle multimode de ce '*e, le nombre de 
modes verticaux est habituellement choisi pour reproduire au mieux le niveau 
total la mer  et  le coefficient de friction, fixé arbitrairement, est utilisé  pour tenir 
compte  de tout facteur dissipatif auquel l'océan réel devrait êtse sujet. La valeur 
optimale de la friction océanique peut être obtenue en ajustant les simulations 
du modèle h divers jeux de donn6es indépendants. 
Il n'est ni possible ni raisonnable de donner la signification physique exacte 
du Coefficient de friction.  Toutefois, dans la physique du modèle,  il permet 
d'influencer le temps de vie des ondes océaniques qui influencent le temps 
d'ajustement de l'oc6an modGIisé. Si, dans les observations dont nous disposons, 
les propa&;ations/réflexions des ondes libres sont importantes (comme postulé 
dans l'oscillateur retardé), alors il devient intéressant de quantifier (ou tenter de 
quantifier) le temps de vie moyen des ondes à l'aide de ce modèle ondulatoire. 
Nous pouvons dès maintenant prévoir  que  si nous voyons des  ondes ocGaniques 
se  propager  et se réfléchir aux frontières est et ouest du Pacifique, l'ajustement du 
modèle linéaire devrait conduire à un coefficient de friction faible (un  temps de 
vie des  ondes  important). Si, au contraire,  les réflexions supposées  par 
l'oscillateur  retarde n'existent pas dans la réalité, ou très peu, le temps de vie des 
ondes  simulées par le  modèle  inéaire  ajusté devrait être faible  (friction 
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importante).  Une fois le modèle ajusté, divers jeux de vents combinant les  vents 
TAO seront utilisés et l'influence des vents TAO dans les simulations 
dynamique du modèle linéaire simple sera évaluée à la lumière des champs de 
données dynamiques synoptiques de TOPEX/POSEIDON,  GEOSAT et TOGA- 
TAO. 
Dans la thèse qui suit, un grand soin est apporté au traitement des jeux 
d'observations in-situ et  altimétriques  et les  efforts qui  leur  ont été consacrés ont 
porté certains de leurs fruits. Cette thèse est organisée selon le schéma suivant : 
une étude décrit la validation  des mesures altimétriques de GEOSAT et la 
dynamique de l'ENS0 1986-1989 en terme d'ondes océaniques équatoriales. La 
séparation du signal altimétrique de GEOSAT, du vent FSU et du vent SSM/I 
(Busalacchi et al.,  1993) en  ondes équatoriales permet de discuter de la validité de 
certains aspects de l'oscillateur retardé. Toutefois, les limitations des mesures de 
GEOSAT poussent à confirmer plus  avant les résultats suggérés par cette étude  et 
le mécanisme d'oscillateur retardé doit être exploré dans les données de plus 
grande  qualité de TOPEX/POSEIDON et TOGA-TAO. Dans ce but, une  étape  de 
validation et comparaison des champs synoptiques déduits de TOGA-TAO et 
TOPEX est présentée. Celle-ci permet d'évaluer la capacité des deux jeux de 
données à résoudre les structures spatiales essentielles des ondes équatoriales 
durant l'El Nino 1992-1993. Puis  une discussion est engagée sur les propagations 
et les réflexions des  ondes équatoriales de l'océan  réel observé par 
TOPEX/POSEIDON et TOGA-TAO durant l'El  Nilio de fin 1992-93. Les postulats 
les plus récents de l'oscillateur retardé sont alors examinés à la lumière des 
résultats déduits de GEOSAT, TOPEX/POSEIDON et TOGA-TAO et une brève 
comparaison est établie entre l'El NZo de fin 1986-1987 observé par GEOSAT et 
celui de fin 1992-1993 observé par TOPEX/POSEIDON et TOGA-TAO.  Une étude 
d'ajustement des paramètres du modèle linéaire multimode aux observations est 




II - LES ONDES OCEANIQUES  EQUATORIALES 
DURANT L'ENSO  1986-1989  OBSERVE  PAR  GEOSAT 
Ce  chapitre fait  l'objet de la publication présentée en annexe 1 
2.1 INTRODUCTION 
Avec les mesures altimétriques de GEOSAT, voilà que les océanographes 
possèdent  enfin  une  source  synoptique du niveau de la  mer et donc, par 
dérivation, une source de courants géostrophiques globaux. C'est donc le moyen 
d'explorer si les  théo.ries d'ENS0 (ou certains de leurs aspects)  telles que 
l'oscillateur retardé existent réellement dans l'océan. 
Jusqu'à présent, seules les études de Miller et al. (1988) et Delcroix et al., 
(1991) ont qualitativement mis en évidence la propagation d'ondes de Kelvin et 
d'onde de Rossby de premier mode méridien dans tout le  Pacifique équatorial  et 
à l'est de 150"E. Pourtant, pour explorer la validité de la dynamique ondulatoire 
supposée  par l'oscillateur retardé, il nous faut pouvoir séparer, jusque dans 
l'ouest de l'Océan  Pacifique,  l'influence des ondes de Rossby équatoriales de celle 
des  ondes de Kelvin équatoriales observées par le  signal altimétrique de GEOSAT 
durant  l'ENS0  de 1986-1989. I1 nous faut, de même, déterminer les composantes 
de Kelvin et de Rossby du vent de 'surface de l'océan pour pouvoir étudier 
l'influence respective des processus suceptibles de générer  les ondes en question : 
les réflexions aux frontières est et ouest du bassin ou les vents de surface locaux 
(Cane  et Sarachik, 1979). 
Ainsi, en séparant  en ondes des signaux océaniques et atmosphériques de la 
période GEOSAT, nous sommes potentiellement à même de discuter de la 
validité des principes de base de l'oscillateur retardé. Mais, encore faut-il que la 
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pr6cisio11 et la d&psnibilit6 des dom&% de GEBSAT soient suffisantes. En effet, 
il est cornu que l"iInpr6cision des mesures altimétriques de GEOSAI' est plus 
hpoEfmte que celle des obsemaSiom h-sih telles que les maregraphes (@hemy 
et IvliUer, 199Q) ou les hauteurs dynamiques du r6seau de  TEA-TAO. Citons, à 
ce sujett certaines sources d'erreurs qui entrent dans le  calcul de la hauteur  de la 
mer d6duite de l'altimètre d m  le Pacifique tropical: les corrections dues aux 
modèles de mar6es qui sont particulièrement sujets à caution dans le Pacifique 
est, les conectisns atmosph6riques et les mod6les d'orbite qui  induisent  des 
erreurs  importantes  dans le  calcul final du niveau de la mer. D'autre part, 
1'altimGtre de GEOSAT n'est pas capable  d'observer de brutales dénivellations de 
la surface du globe  comme souvent  près  des régions catières telles que le 
Pacifique ouest; il ''d&mehe" et perd la notion du niveau de la mer (ou de la 
terre) sur plusieurs centaines de kilomètres. De plus, dans le Pacifique ouest où 
les r6gions terrestres  ont importantes, les erreurs d'orbites sont difficiles à 
résorber du fait  de la petitesse des arcs de la trajectoire.  Ainsi, dans cette région, la 
disponibilitb et la precision des données sont très restreintes et, en fait, il n'est 
pas possible d'effectuer m e  séparation du signal de GEOSAT en ondes 
oc&dques prgs de la fronti6re ouest. Toutefois, le plein ocean se pr&te bien B 
cette séparation et les méthodes de séparation en structures d'ondes longues 
equatoriales (Cane et Saracfiik, 1976) se sont révél6es fructueuses dans les 
moddes d'ENS0 (Wakata et Sarachik, 1991). 
Nous nous placons à basse fréquence (périodes supérieures à 18 jours) et 
dans  l'approximation  des  ondes longues. Cela  est approprié  pour  l'étude de 
phénomènes saisonniers à interannuels de l'océan équatorial (Cane et Sarachik, 
1979). Il est  alors possible  d'effectuer la séparation du signal océanique équatorial 
en ondes  longues connaissant la hauteur  de la mer et les courants géostrophiques 
zonaux associés (Cane et Sarachik, 1976). Toutefois, la méthode développée au 
chapitre 4 pour traiter les données TOPEX/POSEIDON et TOGA-TAO ne  nécessite 
que la connaissance de la hauteur de l'océan). Or, les courants géostrophiques 
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associés a u  hauteurs  de la mer sont extrêmement sensibles a m  petites 
variations du niveau de la mer près de l'équateur (PiCaut et al.,  1989) que 
GEOSAT mesure avec une imprécision importante dans le Pacifique ouest. Pour 
dériver  des anomalies de courants géostrophiques qui soient en bon accord avec 
les observations, nous  devons soigner  la  mise en forme des données de GEOSAT. 
La qualité de cet  accord décidera du degré de confiance à accorder a u  mécanismes 
ondulatoires déduits des données de courants et  de  hauteurs observées par 
l'altimètre de GEOSAT. 
Insistons sur le fait que séparer le signal océanique en composantes de 
Kelvin et de Rossby, selon la méthode ci-après, ne présume absolument pas de 
l'existence de propagations  des ondes océaniques.  Les résultats de cette séparation 
prouveront si des ondes longues de Rossby et Kelvin existent et se propagent 
pendant toute la période étudiée (en accord ou non avec les théories supposées 
pour ENSO). A cette condition seulement pourrons-nous parler  d'ondes 
équatoriales individuelles dans l'océan réel, affirmer l'existence de phénomènes 
qui autrement restent de nature purement mathématique, les quantifier et donc 
mesurer  l ur  impact  sur la dynamique (et, ultérieurement, sur la 
thermodynamique) de l'Océan Pacifique équatorial durant l'ENS0 1986-1989. 
2.2 LES ONDES EQUATORIALES DE L'ENSO  1986-1989 
Les étapes de transformation des données altimétriques brutes de GEOSAT 
en données utilisables sont destinées à réduire les erreurs intrinsèques des 
mesures altimétriques et des corrections diverses qui entrent dans le calcul final 
des hauteurs de la mer. Après corrections, la répartition spatiale des arcs des 
hauteurs moyennes (moyenne temporelle) de la mer, avant grillage, permet de 
caractériser les zones d'absence de données  (annexe  1-figure 1). I1 est clair, 
notamment, que le Pacifique équatorial ouest manque cruellement de données. 
Sur le  reste du bassin équatorial, les champs de hauteur  et de  courants 
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g i b ~ b ~ p h i p ~ ~  Z O ~ ~ U X  qui r6sdtent du grillage des anomalies de hauteur de la 
n ~ r  de l'altimètre de GEOSAT sont en bon accord avec les domees ponctueUes 
in-situ des marégraphes et des domées de TOGA-TAO (cf figure 2- a m m e  1 et 
table 1). Cela nous permet d'examiner, avec confiance, dans l'Océan Pacifique 
centre-&, l'6volution des anomalies de courants zonaux et de hauteurs de la 
mer en termes d'ondes equatoriales durant l'ENS0 1986-1989 
La methode de projection du signal altim6trique de GEOSAT en 
composantes ondulatoires est donnée en annexe 1. Cette méfiode permet de 
separer les ondes  de Kelvin et les ondes de Rossby potentielles de la hauteur de la 
mer et des courants ainsi que les composantes atmosph6riques qui les peuvent 
forcer. Telle quelle, ellk ne nous permet pas d'effectuer cette séparation dan% le 
Pacifique ouest. Mais, de toutes faqons, la qualité et la couverture faibles des 
domées ne  donneraient  pas  une projection  fiable au delà de 160-150"E.  Les 
projections du signal altimetrique sont donc limitées, dans la suite, à 16OoE-90"W. 
Dans la bande [4°S-40N]g la s o m e  cumulée des ondes de Kelvin et du premier 
mode  méridien de Rossby  (Rossby 1) reproduit 71% de la variance des anomalies 
de courants  géostrophiques zonaux. Ce pourcentage atteint 90% lorsque les 
contributions des signaux de Rossby 2 et 3 sont prises en compte. Néanmohs, 
selon l'oscillateur retardé  de Battisti  (1988),  seuls  les modes de Kelvin et de 
Rossby 1 seraient vraiment importants pour l'evolution d'ENS0 Par conséquent 
et  en  premigre approximation, nous  limitons  cette étude aux deux premiers 
modes de Kelvin et  de Rossby 1. Les modes de Rossby 2 et 3 seront évoqués avec 
un peu plus de details d m  le chapitre 5. 
La qualit6 des donnees de GEOSAT décroissant après janvier 1989, nous 
restreignons  notre  tude à novembre 1986 - janvier 1989.  La contribution 
individuelle  d s composantes de  Kelvin  et de Rossby 1 aux courants 
géostrophiques zonaux est présentée en annexe 1-"Plate 3", panneaux (b) et (c). 
Une analyse statistique de corrélation avec décalage effectuée sur ces champs de 
Kelvin et Rossby 1 indique que les vitesses des propagations qui apparaissent .. 
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clairement sur les panneaux (b) et (c) correspondent aux vitesses théoriques de 
propagation  des  ondes  individuelles  de Kelvin et  de Rossby 1 du premier mode 
vertical. Ceci justifie a posteriori l'existence d'ondes individuelles de Kelvin et de 
Rossby 1 durant la mission ERM  (Exact Repeat  Mission) de GEOSAT. 
L'époque que couvre cette mission peut être découpée en trois périodes 
distinctes: une période El-Nifio de Novembre 1986 à Novembre 1987. Une plus 
courte  période  de  transition  et  puis  une période La Nifia à partir de mars 1988. 
Ces trois  phases  ont visibles sur les variations de l'index des oscillations 
australes (SOI) (annexel-"Plate 2", panneau (c)) qui, durant El-NiÏio, est 
nettement négatif et passe de négatif à positif durant la période de  transition pour 
devenir  f anchement positif durant La Nifia. Chacune des  époques est 
maintenant brièvement examinée (voir annexe 1 pour de plus  amples  détails) 
A/ NOVEMBRE 1987-MARS 1988: EL NIN0 ET LA TRANSITION VERS LA 
NINA. 
De  décembre 1986 à janvier 1987, de fortes ondes de Kelvin de downwelling 
sont visibles dans les courants (positifs) de la figure "Plate 3" panneau (c) et 
semblent, forcées dans le Pacifique ouest, par un vent favorable (annexel-"Plate 
Y ,  panneau (a))  et renforcées, dans le  Pacifique  centre,  le long de leur 
propagation. Elles atteignent le Pacifique est au début de l'année 1987 où elles 
rencontrent des vents défavorables (annexel-"Plate 2" (a)) et ne semblent pas se 
réfléchir, à la côte  est, en ondes de Rossby 1. Mais l'activité saisonnière des 
anomalies de température de surface qui survient à la côte induit  probablement 
les anomalies de vent d'ouest qui sont défavorables à la réflexion des ondes de 
Kelvin de downwelling. Au contraire, ces vents sont favorables aux ondes de 
Rossby 1 d'upwelling que l'on voit se propager sur la figure "Plate 3'' (c) vers 
l'ouest du Pacifique  (voir aussi du Penhoat et al.,  1992). D'avril 1987 jusqu'à 
novembre - décembre 1987, les anomalies de vents d'ouest  sont  dominantes  dans 
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le hcif-kpe centreouest et genèrent des sgries d'ondes de Kelvin de downwelling 
tandis CJU'WL vent d'est dms le Pacifique est, au d&ut de l'éte5  1987, favorise 
l'onro%e de Rossby 1 de d ~ ~ ~ e l l i n g  qui se propage 6gaPement 'vers le Pacifique 
ouest. Cette onde, ainsi que celle qui la suit, favorisent la transition d'El Nfio 
vers %a Nfia (Pieaut et Delcroix,  1994) en induisant de  forts  courants 
g6ostrophiques vers l'ouest (amexel-"Plate 3'' (c)). Vers la fin de l'El N 5 o  (fin 
7'), les anomalies de vents d'ouest du Pacifique ouest tournent iI l'est 
(mexel-"Plate 2'' (a)) et g6nèrent, selon la tendance saisonnière, des ondes de 
Kelvin de downwelling (mexel-"Plate 3" @)) qui reviennent dans l'est alors 
que la p6riode froide  debute. 
Ba& l'oscillateur retardé théorique, l'onde de Rossby 1 d'upwelling  qui 
arrive en mai 1987 dans l'ouest se reflechirait en ondes de Kelvin d'upwelling 
qui contribueraient iI la decroissance des anomalies chaudes et à leur inversion 
en anomalies froides. Sur  les  panneaux (b) et (c) (annexe  1-"Plate 3'') I nous 
voyons, en effet,. l'onde de Rossby 1 d'upwelling se propager clairement vers 
l'ouest mais toutes les ondes de Kelvin dominantes qui ernanent de l'ouest du 
Pacifique sont clairement de downwelling. Nous ne voyons donc pas de façon 
&latante, d m  GEOSAPr, l'oeuvre dynamique suppss6e par l'oscillateur retarde 
pour  expliquer la renverse de l'El Niils en La Niiia. Nous detectons bien la trace 
d 'me onde  de Kelvin d'upwelling dans le  Pacifique  ouest, vers octobre - 
novembre 1987/ mais la faiblesse de son amplitude rend son action certainement 
t6nue. Ce point sera diseut6 plus en details en conclusion et dans les chapitres 
suivants. 
B/ Mars 1988-Janvier  1989: La Niiia 
La Niiia est caractérisée par des propagations multiples d'ondes de Kelvin 
d'upwelling  qui  sont associées au forçage favorable produit  par les anomalies de 
vent du Pacifique centre-ouest en annexel-"Plate 2" (a). Ces ondes se propagent 
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de l'ouest du Pacifique et dominent largement les anomalies de  courants 
équatoriaux vers l'ouest de la annexel-"Plate 3" (a) qui participent au retrait du 
réservoir d'eau  chaude vers l'ouest (Picaut et Delcroix, 1994). Par contre, nous  ne 
voyons pas de propagation évidente d'ondes de Rossby 1 jusqu'à la fin de la 
période ce qui ne joue pas en faveur des réflexions continuelles (des ondes de 
Rossby en ondes de Kelvin) supposées par les modèles comme Zebiak et Cane 
(1987) à la frontière ouest. Cette absence de propagation contraste avec la période 
El Nfio et  la  période de transition. Toutefois,  le  rôle du vent dans le processus de 
génération des ondes de Kelvin qui partent de l'ouest du Pacifique  est, là encore, 
évident. 
2.3 CONCLUSION 
Dans notre étude, l'absence de données précises dans le Pacifique ouest n'a 
pas  permis de conclure catégoriquement sur les processus de réflexions 
potentielles des ondes de Rossby en ondes de Kelvin à la frontière  ouest. 
Cependant, nous avons vu que l'accord entre les ondes de Kelvin et les vents 
correspondants indiquaient qu'il n'était sans doute pas nécessaire, contrairement 
à l'oscillateur retardé de Battisti (1988), d'avoir une réflexion d'ondes de Rossby à 
l'ouest pour  générer les ondes de Kelvin durant l'ENS0 1986-1989. 
Pour  tester  plus précisément l'influence du vent sur la génération des  ondes 
de Kelvin dans l'ouest, le vent SSM/I qui possède une résolution spatiale bien 
meilleure que FSU dans l'ouest est projeté sur le mode de Kelvin. Le coefficient 
résultant  est  moyenné sur 13O0E-160"E et  comparé au coefficient de Kelvin 
océanique observé à 160"W (limite ouest du domaine de projection) sur la figure 
6 (annexe 1). Le bon accord de phase entre le  coefficient de Kelvin du vent SSM/I 
et de l'océan  indique  que le  vent est quasi-systématiquement propice à la 
génération des ondes de Kelvin qui partent du Pacifique ouest. A nouveau, ceci 
ne joue pas en faveur d'un rôle crucial d'une réflexion d'ondes de Rossby à la 
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frontière ouest. Ce processus de réflexion est pourtamt la pierre de taiue de 
l'oscillateur retardé classique.  Rappelons,  toutefois, que la simplicité de 
l'oscillateus: retard6 ne peut 6cvidemmet pas reproduire la complexit6 de l ' o c ~ ~  
réel. D'ailleurs, des  études rkcentes ont voulu donner une version de 
l'oscillateur retard6 plus appliquable à la réalite. Ainsi, Manha et Battisti (1994) 
&pondent a m  doutes  que Li et Clarke (1994) exprhent à l'encontre de 
l'oscillateur  retardé thkorique de Battisti (1988). Mantua et Battisti (1994) insistent 
SUT le fait que l'oscillateur retard6 originel est trop idGalis6 pour pouvoir tenir 
compte des aperiodicite d'ENS0 observées en réalit6. Mais il est bien souligné 
que, si l'oscillateur retardé ne s'applique s'en doute pas strictement comme dans 
Battisti (1988) pour expliquer l'apparition des anomalies  initiales d'ENSO, ses 
mécanismes principaux jouent un rôle crucial pour la terminaison des 
évènements chauds. Ainsi, on observerait, dam le cas d'El Niiio, le mécanisme 
de rkflexion à la fronti6re ouest d'ondes de Rossby d'upwelling en ondes de 
Kelvin d'upwelling qui se propageraient d'ouest en est pour contribuer A la 
terminaison de l'évènement. Jetons, à nouveau, un regard sur nos observations 
de l'El NZo 1986-1987 pour d6terrniner la  v6racit4 de ces  phGnomènes dans 
l'océan reel. 
Une forte onde de Rossby 1 d'upwelling se propage effectivement de l'est du 
Pacifique jusqu'à, au moins, 160"E de mars 1987 à aoat-septembre 1987. 
Tkdoriquement, c'est cette onde de Rossby 1 qui serait responsable de 
l'avènement de La M i a  en 1 88 via la réflexion en onde de Kelvin d'upwelling. 
Or, d'une part, la seule onde de Kelvin d'upwelling de la fin d'El-NSo part du 
Pacifique ouest en automne 1987 avec une amplitude très faible (annexel-"Plate 
c" (b)) et  par  conséquent  ne  devrait avoir qu'une influence minime sur le 
développement ultérieur des évènements. D'autre part,  le  bon  accord entre le 
coefficient de Kelvin de projection du vent et de l'océan à 160"E (figure 6 - 
annexe 1) nous suggère que le vent est le principal genérateur des ondes de 
Kelvin du Pacifique ouest. Bien sar, le vent agit, dans ce  cas, comme si une 
20 
CHAPITRE II 
réflexion avait lieu mais ceci ne plaide pas en faveur de l'oscillateur retardé  et des 
remarques de Mantua  et Battisti (1994) faites à partir d'un modèle. 
Les observations de l'ENS0 1986-1989 rendent  donc  improbables les 
postulats selon lesquels l'aspect ondulatoire de l'oscillateur retardé théorique de 
Battisti (1988) et Mantua et Battisti (1994) serait à l'oeuvre durant 1986-1989. Il 
convient  cependant de jeter un oeil  objectif sur  nos  résultats.  D'abord, 
l'imprécision de GEOSAT dans l'ouest ne permettant pas de regarder en détail 
l'évolution  des ondes, nous  ne sommes pas à même de conclure sur le rôle précis 
de la frontière ouest et ensuite, nous n'avons pu valider GEOSAT (avec succès) 
qu'en quelques points précis de l'océan. Pour  poursuivre  nos recherches SUT 
ENSO et la validité de l'oscillateur retardé, il nous faudrait pouvoir prouver, de 
manière non équivoque, que ce que nous avons observé durant 1986-1989 avec 
GEOSAT s'applique à d'autres ENSO tel que l'évènement El NiÏio de 1991-1993. Il 
nous faut aussi utiliser des jeux de données synoptiques de grande qualité qui 
puissent également être validés de manière synoptique jusque dans le Pacifique 
ouest. Avec la mission du satellite TOPEX/POSEIDON et le développement du 
réseau TOGA-TAO d'observations in-situ, nous pensons effectivement posséder 
de telles observations durant l'El-NiÏio de fin 1992-1993. Nous nous fixons donc 
la tâche  d'étendre  t approfondir l'étude précédente au récent évènement 
d'ENSO. 
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Ce chapitre fait l'objet de la pubfication présentée en annexe 2 
3.1. IIe691PODUCTION 
Avec les domhes altimétriques du satellite GEOSAT, nous avons montré 
que les anomalies du niveau de la mer et des courants gésstrophiques zonaux de 
l'Oc6an  Pacifique équatorial, observé durant 1986-1989 par GEOSAT, étaient 
essentiellement régis, aux échelles de quelques mois à quelques années, par la 
dynamique héaire  des ondes équatoriales. Cependant, la  faible qualité  et 
disponibilité des données de GEBSAT dans le Pacifique ouest, au delà de 150"E, 
ne  nous a pas permis d'étudier précisément  le problème de la réflexion des  ondes 
à la frontière ouest. De plus, nous n'avons pu valider les données de GEOSAT 
qu'en  quelques  points précis de l'océan. 
Depuis  le lancement de TOPEX/PBSEIDBN, en aoQt 1992, nous psss6dons à 
nouveau  une source de  donnks synoptiques du niveau de la mer de qualité telle 
qu'il est potentiellement possible de renouveler et approfondir, avec une 
prbcision superieure à celle de GEOSAT, les  recherches des mécanismes 
theoriques d'ENS0. Bien que cette mission ne couvre pas le début de l'El N 5 s  
1991-1993, les informations qu'elle fournit permettent d'explorer les mécanismes 
d'hvolution  et de terminaison du second événement chaud  de fin 1992-1993 dans 
l'océan Pacifique tropical. Le hasard veut que le réseau de mouillages TOGA- 
TAO atteigne justement sa pleine extension (ou presque) vers  le début de la 
mission de TOPEX/POSEIDON.  De sorte qu'il existe  maintenant, pour la 
première fois dans l'histoire de l'oc6anographie tropicale, une deuxième source 
synoptique du niveau de la mer (hauteurs dynamiques) durant El Ni50 avec 
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laqueue nous pouvons  valider les quantités déduites  des observations 
altimétriques de TOPEX/POSEIDON et examiner, indépendemment, le 
comportement de la  hauteur  dynamique  de la  mer  et, par  dérivation,  des 
courants géostrophiques océaniques. 
La détermination des courants géostrophiques zonaux de surface constitue 
un des  buts principaux de la  mission de TOPEX/POSEIDON et est  indispensable 
pour calculer les transports géostrophiques zonaux qui advectent la masse et la 
chaleur durant ENS0 (Picaut et Delcroix, 1994). La connaissance des courants 
géostrophiques  zonaux  et de la hauteur de la mer (hauteur  dynamique) dans les 
deux jeux de données de TOPEX/POSEIDON et de TOGA-TAO permet non 
seulement de valider les variations 'de la topographie océanique mais aussi les 
variations de sa  pente méridienne qui est importante pour la détection  des 
structures  méridiennes  des ondes équatoriales sur lesquelles nous  voulons 
projeter le signal océanique équatorial. 
Pour poursuivre,  dans les données indépendantes de TOPEX/POSEIDON et 
TOGA-TAO, la décomposition en ondes équatoriales  effectuée durant  l'ENS0 
1986-1989 observé  par GEOSAT, nous devons d'abord traiter les données de 
manière à obtenir  des champs synoptiques sur une  grille adéquate. La couverture 
spatiale  fine de TOPEX/POSEIDON permet évidemment d'obtenir ces champs  de 
hauteurs  et  courants  sur ne grille spatiale fine  mais une technique 
d'interpolation  optimale  doit  ê re appliquée aux données de TOGA-TAO 
(Busalacchi et al. 1994) pour  produire  des champs  similaires de  hauteurs 
dynamiques et de courants géostrophiques susceptibles d'être projetés sur les 
structures  méridiennes  des  ondes équatoriales.  Comme pour GEOSAT, la 
validation des  deux champs de courants géostrophiques zonaux déduits  de 
TOGA-TAO et  de TOPEX/POSEIDON par les  données in-situ de courants  le  long 
de  l'équateur  permet  d'évaluer la qualité des mesures et des  méthodes  employées 
pour les mettre  sur  une grille. 
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l lwx ces &ampst nom pouvons comparer  les structures dynamiques de 
l'oc6an déduites de TOPEX/POSE.DON et de TOGA-TAO sur tout le Pacifique 
6quaP'torial [lO"S-lO"N] et mous pouvons évaluer les limites et les merites relatifs 
de ces deux sources uniques de données synoptiques. Cette évaluation  est 
indispensable si nous voulons étudier %a capacité réel du réseau TAO h d6tecter 
les phénomenes dynamiques  importants  pour ENSO et décider du degré de 
confiance à accorder aux résultats déduits des données de TOPEX/POSEIDON. 
Enfin, nous désirons obtenir les  "meilleurs"  jeux de données d'anomalies de 
surface de la mer et  de courants géostroghiques zonaux de TOPEX/POSEIDON et 
de TOGA-TAO sans avoir B utiliser un appareillage technique trop lourd. Nous 
pourrons  alors conclure sur les avantages et potentiels  relatifs de 
TOPEX/POSEIDBN et TOGA-TAB. Puis, au chapitre suivant, nous serons à 
mi?me d'affirmer de faqon définitive, dans deux jeux indépendants de donnees 
de  grande qualité couvrant l'El NSio de din 1992-1993, la validit6 des conclusions 
que nous avons tirees sur l'étude de l'ENS0 1986-1989 et sur l'hypothétique 
oscillateur retardé. 
3.2 LES DONNEES DE  TOPEX,  TOGA-TAB ET DES COUMNTS IN-SITU 
Les données altimétriques de TOPEX produites par le groupe de traitement 
altimétrique  pour l'océan de la NASA/@oddard Space  Flight Center  sont 
sélectionnées durant %es 47 premiers cycles de la mission de TBPEX/PBSEIDBN 
(du 25 septembre 199% au 2 janvier 1994) dans le  Pacifique tropical [1O"S 
lO"N,136"E-80"W]. Le modèle de marées utilisé pour le calcul du niveau de la 
mer est  fourni  par Ray  et  al.  (1994) et les  techniques qui  permettent  de  gasser  de 
l'observation produite par TOPEX/POSEIDON au niveau de la mer utilisable 
sont  décrites  dans Callahan (1993) et en annexe 2. Après calcul des  anomalies  sur 
toute  la période, les dokées de hauteurs de la mer  le long des  arcs  sont 
moyennées, tous les 10 jours, sur des mailles de 0.5" en latitude et de 10" en 
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longitude centrées tous les 5" (il y a donc recouvrement des grilles horizontales 
adjacentes). 
Les données de  hauteurs dynamiques de TOGA-TAO proviennent du  réseau 
de mouillages ATLAS (Hayes  et al., 1991) et PROTEUS (McPhaden,  1993). Du fait 
du manque de données à certains mouillages durant les 47 premiers cycles de 
TOPEX/POSEIDON, seules les informations de 60 mouillages ont été exploitées 
SUT un total de 73 mouillages présentement déployés.  Ces mouillages sont 
repartis régulièrement entre [8"S-8"N,137"E-95"W] comme on peut le voir sur la 
figure 1 en annexe 2. Sur cette figure, les points de TOGA-TAO ont  deux tailles. 
Les plus  petits  points  marquent les  mouillages où la disponibilité des  données  ne 
dépasse pas la moitié de la période. Les hauteurs dynamiques journalières de 
TOGA-TAO sont moyennées tous les 10 jours et mises sur  une grille spatiale de 
0.5" en latitude et de 5" en longitude par interpolation optimale comme dans 
Busalacchi et al.  (1994). 
Il est clair que chaque méthode de maillage présente des inconvénients. I1 
convient d'évaluer  si les différences entre les champs de  onnées de 
TOPEX/POSEIDON et  de TOGA-TAO proviennent des différences dues à la 
nature  propre  des  données ou à leur couverture spatio-temporelle et méthode de 
maillage différentes. Par  exemple, l'interpolation optimale spatiale est une 
méthode puissante et comble, de façon optimale, des trous de données localisés. 
Cette procédure  est  appliquée à chaque pas de temps et c'est ainsi  que la 
couverture temporelle de TOGA-TAO est également améliorée. I1 est pourtant 
possible que  d s trous  de données trop importants ne  puissent  être 
raisonnablement comblés.  C'est pourquoi il nous faut explorer précisément la 
manière dont notre interpolation optimale interpole les données de TOGA-TAO 
aux  points  de grille. Un nouveau champ de données issues de TOPEX est 
construit à cet effet : pour chaque mouillage, nous avons retenu les deux arcs de 
données TOPEX les plus proches et les  observations de ces arcs furent moyennées, 
tous les  10  jours, dans  des boites de 1" en latitude centrées aux points  des 
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modages. Puis, nous avom appliqué la m&ne méthode  d'interpolation 
o p t h d e  utilisée sur TOGA-TAO. Le champ d'anomalies de hauteurs de la mer 
r&dtmt  de ce sous-6chmtillomage spatio--tempsrel de TOPEX aux points 
TOGA-TAO est dor6navant baptise TAPEX. Si besoin, il sera filtré de manière 
totalement identique à TOGA-TAO. 
Les courants in-situ proviennent  des mouillages équatoriaux  situés B 110"W, 
140"W, 170"W et 165"E (annexe 2-figurel). Les données de courant à 50 mètres de 
profondeur  pour 165"E, à 25 119 pour 140"W et 110"W (comme au chapitre 2) et 2 
30 m pour 170"W sont  retenues  pour les  comparaisons. 
D m  la suite, seules les anomalies des données préc&dentes, relatives à la 
periode du 12/12/1993-13/11/1993 sont analysées. 
3.3  VALIDATIONS ET COMPSLRAISONS. r -  
3.3.1 COMPARAISON DES L~.NOMALIES DE SUmACE DE LA MER 
OBSERVEE PAR TOPEX  ET  DE  HAUTEUR  DYNAMIQUE  OBERVEE  PAR 
TOGA-TAO 
Une section zonale des anomalies des hauteurs de la mer de TOPEX, à 5"N, 
présente des motifs de faibles échelles est-ouest à des periodes de 20-30 jours 
(voir# par exemple, la figure 6a de Busalacchi et al.,  1994).  Ces  motifs sont typiques 
d'ondes d'instabilités et sont bien moins visibles sur une coupe identique faite 
avec  TOGA-TAO. En effet,  la distribution spatiale de TOGA-TAO est moins 
adaptée à capter ce signal et les comparaisons entre TOPEX et TOGA-TAO vont 
s'en  trouver nécessairement dégradées. De plus, les composantes de marées S;! et 
M2 des modèles de marées utilises dans la correction des données de TOPEX 
introduisent un aliasing à 50-60 jours (Shrama  et  Ray,  1994).  Par  conséquent, 
nous  appliquons  un filtre passe-bas de Hanning à 70 jours qui élimine 
partiellement  l'aliasing  introduit à 50-60 jours et totalement les ondes 
d'instabilités à 20-30 jours.  Ce filtre  résulte  d'un compromis entre le désir 
d'éliminer totalement l'aliasing précédent et l'obligation de garder s u f f i s m e n t  
de points  indépendants  pour  des  statistiques effectuées sur 470 jours (47 cydes). 
Dans la suite, tous les jeux de données sont donc filtrés avec ce filtre et les 
déviations standards des deux jeux de données ainsi filtrés sont données en 
annexe 2-figures  3a-b. 
Dans l'intérieur du bassin [8"S-8"N], les déviations standards des anomalies 
de surface de la mer de TOPEX (annexez-figure 3a) et  de hauteur  dynamique  de 
TOGA-TAO (annexe 2-figure  3b) possèdent les  mêmes traits caractéristiques. Il est 
intéressant de noter que, durant la période considérée, nous voyons une forte 
variabilité d'anomalies de hauteurs de la mer dans le Pacifique centre vers 5"N 
qui  est caractéristique de variations annuelles et  non  pas de variations 
interannuelles. Sur ces cartes de déviations standards, nous observons des zones 
d'amplitude inférieure à 2 cm et donc en dessous de la précision des hauteurs 
dynamiques de TOGA-TAO  (Busalacchi et al., 1994) et  des  altimètres de 
TOPEX/POSEIDON (Picaut et al., 1994). C'est pourquoi, une confiance  limitée est 
accordée aux signaux détectés dans ces zones et, dans la carte de corrélation 
présentée ci-après, ces régions sont masquées. 
La carte de corrélation des anomalies de hauteur  de la mer de TOPEX et  de 
hauteur  dynamique de TOGA-TAO est visible sur la figure 4a (annexe 2). Nous y 
voyons des corrélations homogènes et importantes dans tout le bassin intérieur 
[S0S-SoN] (en excluant, les zones masquées, la corrélation moyenne vaut 0.79). 
Malgré tout, il existe des zones localisées de plus basses corrélations dont la 
plupart  sont confinées aux bords du domaine de TOGA-TAO et  près de 2"S/170°E. 
Cette  dernière  zone est inattendue  d'autant  que les corrélations avoisinantes  sont 
élevées. Cela pose typiquement la question de l'échantillonage spatio-temporel 
de TOGA-TAO dans cette région et des performances de la méthode 
d'interpolation. Notons que la ligne de mouillage à 180°, ainsi que le mouillage à 
EQ/17O0E ne comportent que  des séries temporelles dont la durée  est  inférieure à 
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la moi!% de la  periode consider&. En fait, la plupart  des mouillages alentour ont 
des trous de dsm6es à des temps qui varient selon les mouillages. Ea méthode 
d'interpolation op.hale ne peut pas remplacer ce qui aurait &t& le vrai signal et il 
est possible qu'elle comble les trous de données de manière non adéquate. Pour 
explorer cette hypothèse plus avantf nous examinons maintenant les 
comparaisons  entre TAPEX et TOPEX. 
k s  correlations  entre  TMEX  et TOPEX sont présentées en annexe 2-fipres 
5a. Lorsqu'm compare  les figures 5a et 4a (annexe on s'aperpit 
immédiatement que toutes les régions de désaccord entre TOPEX et TOGA-TAB 
sont  également présentes sur la figure 5a. Cela était attendu aux extrémites 
méridiennes du domaine de TOGA-TAO puisqu'il n'y a plus de mouillages 
TOC;A.-TAO au delà de 8"s et 8"N. De maniere plus remarquable, les 
comparaisons TBPEX/TAPEX confirment que la repartition spatio-temporelle des 
trous dans les données TOGA-TAO est la principale cause des désaccords si fx4s 
vers 2"S/176"E. En bref, il fortement sergg6ré que les trous dans la répartition 
spatio-temporelle de TOGA-TAO (et non pas la qualité des donnees in-situ), sont 
la  cause  des différences  mises en évidence dans les  comparaisons entre les 
hauteurs de TOPEX et TOGA-TAO. Ces resultats soulignent le probl6me de la 
disponibilité des données de TOG TAO. Des pertes de données dans les séries 
temporelles mettent en danger la  capacité du réseau TOG  TAO à surveiller, 
efficacement et en temps r&l, tous les  développements de la dynamique 
océanique durant ENSO. Cependant, à ce stade, les trous de  domées  sont 
temporellement limités et peu  étendus spatialement De plus, les différences 
trouvées entre les données de TOPEX et de TOGA-TAO sont globalement peu 
importantes et  ne devraient nullement affecter la recherche des  phénomènes 
dynamiques à l'échelle du bassin équatorial comme les ondes équatoriales durant 
d'ENSO. 
Ces ondes equatorides étant caractérisées par leur structure méridienne, il 
est important de valider et comparer la structure méridienne de la hauteur de la 
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mer  observée par TOGA-TAO et TOPEX. Cette structure est justement reliée, par 
dérivation, aux courants géostrophiques zonaux de surface qui constituent une 
source  d'information  plus sensible à la précision de données que la hauteur de la 
mer.  Les validations  et comparaisons des courants géostrophiques zonaux 
dérivés de TOPEX et TOGA-TAO contituent donc une contrainte de  qualité 
supplémentaire et nous avons déjà discuté de l'importance d'obtenir des champs 
de courants  géostrophiques zonaux au chapitre précédent. 
3.3.2 COMPARAISONS DES ANOMALIES DE COURANTS 
GEOSTROPHIQUES  ZONAUX  DERNES DE  TOPEX  ET  DE  TOGA-TAO. 
Les schémas de dérivation des anomalies de courants géostrophiques 
zonaux (ZCA) à partir des hauteurs de TOPEX et TOGA-TAO sont identiques à 
ceux du chapitre 2. 
A/ LES  COURANTS  DERIVES  DES  ANOMALIES  DE  LA  HAUTEUR  DE  LA 
MER  OBSERVEE  PAR  TOPEX 
Une première comparaison entre les anomalies de courants geostrophiques 
zonaux (ZCA) de TOPEX et les courants in-situ nous a montré qu'il  était 
nécessaire d'appliquer, aux données grillées de TOPEX, un filtre méridien de 
Hanning de 4.5" (cette valeur optimise les  comparaisons  avec  les courants 
mesurés, présentées ci-après) avant de dériver les courants. Les statistiques des 
comparaisons  sont présentées dans la table 1 (annexe 2) et les courbes des 
courants dérivés (courbes en lignes brisées) et des courants in-situ (courbes en 
traits  pleins)  sont visibles en annexe  2-figure 6. 
A 165"E, 170°W, 140"W et 11O"W, les  corrélations sont  bonnes  t
sigruficatives et les amplitudes des courants dérivés et observés sont comparables. 
Contrairement à l'étude de Picaut et al. (1990) et aux comparaisons du chapitre 
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prikedent (Delcroix et al. 1994 en m e x e  1)/ les  courbes à 11O0W, lem eom&&on 
(0.95) et le rapport des déviations standards montrent accord parfait abc les 
Commts de TOPEX et les courmts in-situ. D m  Picaut et al. (1990) et Delcroix et 
al. (1994), le mauvais accord entre courants derives et observes est attribu6 à la 
faible r6solution spatio-temporelle de GEOSAT dans cette région. Le satellite 
TBPEX/PBSEIDON ne pose pas le m h e  problhe et poss&de m e  résolution 
spatio-temporelle uniforme même pr&s  des c6tes oh GEOSAT "décrochait". 
Certainement, la combinaison heureuse du meilleur mod& de mar6es à l'est, de 
la  p us grande precision  et  couverture  spatiale des  données  de 
TOl?EX/PBSEIDON est le ferment  qui  permet les excellentes comparaisons de Pa 
figure 6 et  de la  table 1 de l'annexe 2. 
En conclusion,  la qualité des mesures de TOPEX nous permet d'obtenir, 
simplement, un jeu de données sur une grille replière sans avoir recours à des 
processus de traitement (comme visualisation individuelle des arcs et réduction 
d'orbite) indispensables pour le traitement de GEBSAT.  Cela représente  un 
progPs (attendu) par rapport à la mission de GEOSAT et il sera sans doute 
possible,  avec  ette  nouvelle précision et les nouveaux modèles de géoïdes 
marins,  de dériver les courants géostrophiques ,totaux (par opposition aux 
anomalies) des données de TOPEX/POSEIDON.  Les comparaisons de courants 
furent malheureusement limitées à quatre points le long de 1'6quateur. Pourtant, 
il  s'agit d'6valuer la qualité des CA de TOPEX sur  l'étendue du bassin 
équatorial. La comparaison des ZCA synoptiquesl deduits  des  hauteurs 
dynamiques grillees de TOGA-TAO, est le moyen de  poursuivre  notre  validation 
sur tout  le bassin.  Pour ce faire,  il faut d'abord prendre la mesure  des 
performances des CA de TOGA-TAB. 
B/ LES  COURANTS  DERIVES  DES ANOMALIES  DEHAUTEUR 
DYNAMIQUE  DE  TOGA-TAO 
CHAPITRE rn 
Les méthodes de dérivation  des anomalies de courants gbstrophiques 
zonaux à partir  du champ de hauteurs dynamiques de TOGA-TAO sont 
identiques à celles utilisées pour TOPEX mais un filtre de Hanning de 5.5" en 
latitude permet d'obtenir les meilleurs comparaisons avec les courants in-situ. 
Les statistiques et courbes des courants sont donnés en figure 6 et table 1. A 
11O"W,  140"W et 170°W, les courants dérivés sont en bon accord de phase et 
d'amplitude avec  les courants observés mais ce n'est pas du tout le cas à 165"E où 
ni les phases ni les amplitudes  ne  sont  en accord.  Cela est assez curieux car Picaut 
et al. (1989) ont trouvé un très bon accord entre courants dérivés des hauteurs 
dynamiques de TAO et courants in-situ. Mais dans  leur  étude, les courants 
dérivés de TAO furent calculés en prenant les hauteurs dynamiques aux points 
de mouillages à 2"S, EQ et 2"N. Pour déterminer si  notre  procédure 
d'interpolation est responsable de nos mauvaises corrélations, nous dérivons les 
courants géostrophiques zonaux à EQ/llO"W,  EQ/140"W,  EQ/170"W et à 
EQ/165"E en  ne prenant  que les hauteurs dynamiques de TAO disponibles à 2"N, 
EQ et 2"s. Les courbes correspondantes  sont présentées en annexe  2 - figure 6 en 
courbes pointillées. 
A 140"W et 170°W, les trous de données des séries des hauteurs  dynamiques 
ne nous permettent pas de dériver les courants à l'équateur alors que le champ 
interpolé optimalement de TOGA-TAO nous l'avait permis (avec  succès). A 
165"E, le  nouveau courant n'est  pas meilleur que le précédent ce qui  indique  que 
la méthode  d'interpolation  optimale utilisée pour griller  les anomalies de 
hauteur dynamique n'est aucunement responsable des différence entre courants 
in-situ et courants dérivés des hauteurs dynamiques. Les hauteurs dynamiques 
de TAO sont calculées à l'aide des salinités moyennes de Levitus (1982). I1 est 
possible  qu'utiliser ces salinités moyennes plutôt  que les salinités réelles et 
instantanées soit une des causes d'erreur. En  effet,  Delcroix et al, (1987) ont 
souligné  que cette utilisation pouvait conduire, à 165", à des 
la hauteur dynamique  de  l'ordre  de 5 cm lorsque les 
sous-estimations de 
flux halins étaient 
31 
hpsstmts dans l'océan. Il est possible  que, dmmt notre période, ces flux h& 
affectent de mani&re f i o m o g h e  les hauteurs dynamiques 2 2"N, EQ et 2"s et, 
par d&ivation, conduisent h de mauvais cowmts g4sstrrsphiques. Les domnks 
de salinites ne furent  pas disponibles pour  tester ces hypothèses. 
Les deux jeux de dom6es de CA précédents &ant ajustes aux données in- 
situ de courants, nous pouvons maintenant kvaluer  l s performances 
synoptiques de ces 
C/ COMPAMISON DES CHAMPS DE COURANTS DERIVES  DE TOPEX ET 
TOGA-TAO 
Les cartes de correlation, de la déviation standard des différences entre les 
courants (nrUrSD) de TOGA-TAB et de TOPEX ainsi que les cartes de leur 
déviation standard sont presentées sur les figures %a-d en m e x e 2 .  Des zones de 
basses correlations  sont principalement situées près du partage des eaux du CCEN 
(contre  courant  équatorial  nord) et CSE (courant  sud équatorial), au sud de 5"s et 
aux limites du domaine de TOGA-TAO. ais, les corrélations dans le Pacifique 
6quatorial de 17O"E 2 1OO"W sont  bornes. Les figures de déviation standard 
exhibent le m@me déplacement vers le nord du maximum des courants, observé 
GEOSAT (annexe 1-figure 4) qui est lie .5 une activité asymétrique de la 
dynamique des courants géostrophiques de l'oc6an. La déviation standard des 
CA de TOPEX présente  un maximum  local 2 la  rencontre du CEN (courant  nord 
equatorial) et du CCEN, comme durant la mission de GEOSAT. De f a p n  non 
surprenante, cette activité n'est  pas figurée sur la déviation standard  des  courants 
de TOGA-TAB. Il est probable que cette variabilité ne puisse être saisie par la 
répartition  méridienne grossière  des  mouillages de TOGA-TAO qui  ne  sont 
disposés  qu'a  l'équateur, 2"N, 5"N et 8"N dans l'hémisphère nord.  Pour 
determiner si la répartition spatiale est effectivemement responsable des 
I 
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désaccords mis en évidence dans ce paragraphe, il nous  faut  examiner les 
comparaisons  entre les  ZCA de TAPEX et les ZCA de TOPEX. 
De façon tout à fait remarquable, les cartes de corrélation (figure 8a-annexe 2) 
et de RMSD (figure 8b-annexe 2) sont très similaires aux cartes de corrélation et 
RMSD entre les  ZCA de TOPEX et TOGA-TAO des figures 7a-b, annexe 2. Notons 
que dans le Pacifique ouest équatorial, la distribution spatio-temporelle de TAPEX 
(donc celle de TOGA-TAO) ne  dégrade  pas les corrélation à EQ/165"E  ce qui nous 
donne encore à penser que la salinité pourrait &e responsable des problèmes 
discutés dans le paragraphe précédent. La figure 8b (annexe 2) démontre que la 
différence de structure  des ZCA de TOPEX et TOGA-TAO détectée près du CEN  et 
CCEN (voir  figure 7 b )  est liée à la couverture méridienne grossière des 
mouillages TOGA-TAO qui  ne peuvent pas  rendre compte des  variations de cette 
région observée  plus finement avec les données  .de GEOSAT (figure 4, annexe 1) 
et de TOPEX. 
Les comparaisons de  hauteurs et des courants de TOPEX et TAPEX nous  ont 
montré que les trous  dans la répartition spatio-temporelle des  mouillages du 
réseau TOGA-TAO étaient la  cause principale des régions de  désaccords  des 
figures de comparaisons entre TOGA-TAO et TOPEX. Malgré  les différences 
locales, la topographie dynamique du guide d'onde équatorial est décrite par les 
deux jeux de données  de façon  cohérente. I1 est donc anticipé que les 
phénomènes dynamiques ondulatoires (mis en évidence au  chapitre IV)  de 
l'ENS0 de f i n  1992-1993 seront visibles dans les' deux jeux de données. 
3.3 CONCLUSION 
Dans les comparaisons précédentes, nous avons chercher à évaluer  les 
performances des données issues de  TOGA-TAO et de l'altimètre de TOPEX. 
Nous avons trouvé que, à des périodes plus longues que 40 jours, les anomalies 
de hauteur  de la mer de TOPEX étaient en très bon accord  avec  les anomalies de 
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hauteur dynamique de TOGA- (la condation et la d6viation standard des 
diff6rences rnoyennées sur [SOS-SON] sont de 6.79 et de 2.6 @m mm). Les 
sont en t&s borne ad&pation avec les mesures in-situ 2 l'équateur et, 
malgr6 des différences  locales, ils sont comparables aux courants  dérivés de 
TOGA-TAO d m  le bassin kquatorial. 
Pour 6tudier les phénomitnes oc6aniques (et ahosph6riques) qui sont à 
l'oeuvre durant ENSO, il est indispensable d'obtenir des j e u  de données grillées 
couvrant le  Pacifique 6qua-tsrial. Les processus de grillage appliquks  aux domees 
discrittes de TOGA-TAO ont  rendu possible la dérivation et l'évaluation des 
champs  ynoptiques d'anomalies des  hauteurs  de la mer et  des courants 
gésstrophiques zonaux. Ces methodes de grillage, avec leurs qualités et leurs 
défauts,  sont inévitables et il convient, dans chaque cas, de conna?tre les 
limitations qui y sont associées. Ici, nous aussi avons montré que les zones de 
différences locales qui existent entre les champs déduits de TOPEX et de TOGA- 
TAO proviennent principalement de trous de données en temps et espace dans 
réseau de TOGA-TAO.  Ces r6sultats soulignent l'importance de maintenir  un 
réseau de données TOGA-TAO de couverture hornoghe sans laquelle la capacité 
de surveillance efficace peut d6croître. 
En tout  état de cause, la qualité globale des comparaisons entre les champs de 
TOGA-TAO et de TOPEX nous montre que le réseau TOGA-TAO ainsi que le 
satellite TOPEX/POSEDON sont certainement capables de surveiller P'évolution 
des anomalies de hauteurs de la mer et de courants gésstrophiques zonaux de 
l'Océan Pacifique équatorial  durant l'El N 5 o  de fin 1992-1993. Fort de ces DEUX 
champs de données, nous pouvons maintenant déterminer si les doutes  que 
nous avons émis durant la mission GEOSAT, à propos de l'oscillateur retardé, 
sont  également fondés durant la mission de TOPEX/POSEIDON. 
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IV - LA  DYNAMIQUE  DE L'EL NIRO DE  FIN 1992-1993 A 
TRAVERS LES DONNEES  DE TOGA-TAO ET 
TOPEWPOSEIDON. 
Ce chapitre fait  l'objet d'une publication  Boulanger et Menkes  (1995) 
4.1. INTRODUCTION 
Dans la chapitre 2, nous avons  mentionné que la  f ible qualité  et 
disponibilité des données altimétriques de hauteurs de la mer de GEOSAT ne 
nous permettaient pas d'étudier la dynamique ondulatoire de l'ENS0 1986-1989 
dans le Pacifique ouest (au-delà de 150"E) et donc de regarder en détail les 
processus de réflexions potentielles à la frontière ouest. Avec les hauteurs de la 
mer déduites de TOPEX/POSEIDON et TOGA-TAO, cette étude est maintenant 
possible (à partir de septembre 1992)  car nous disposons de jeux de données 
indépendantes dont les comparaisons sont  bonnes jusqu'aux limites ouest du 
bassin (voir figure 4a-annexe 2). 
Le problème de la réflexion des ondes Rossby équatoriales à la frontière 
ouest a fait l'objet de nombreuses discussions controversées et n'est toujours pas 
résolu. Par exemple, White et Tai (1992) supposent que la frontière ouest est 
parfaitement réfléchissante à 130"E pour pouvoir séparer les composantes 
ondulatoires de la hauteur de la mer de GEOSAT. L'approche adoptée par White 
et Tai (1992) ne résout donc en rien le problème de réflexion à l'ouest et leurs 
composantes ondulatoires ne peuvent avoir de sens tant que l'efficacité de la 
réflexion n'est  pas démontrée. Plus  récemment,  Kessler  et  McPhaden  (1994) 
affirment, dans leur conclusion,  que "the termination [of the 1991-1992 warm 
event]  could  not be accounted for by  interior equatorial winds,  and appeared to  
have  been  due  to  the  reflection of an  upwelling  Xossby  wave generated during 
the event,  exactly as  predicted by delayed oscillator theory". Leur étude  ne 
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sépmmt  pas le signal en ondes ocêaniques,  la réflexion 6 l'ouest peste 
hypothétique. Au contraire, la séparation en ondes du chapitre 2 est m e  étape 
suppl6menta.k qui tend prouver qu'me telle reflexion n'existe pas dairement 
durant 1986-1989. Au delà du probl6me de la qualité  des  donnêes d m  le 
Pacifique ouest, nous pouvons nous demander pourquoi les auteurs précedents 
ne purent projeter les signaux océaniques (et atmosph4riques) sur les ondes 
équatoriales. 
Nous avons partiellement repondu à cette question dans le chapitre 2 où 
nous avons vu qu'il fallait theoriquement, dans l'approximation basse fréqumce 
et  ondes longues, connaitre les hauteurs de la  mer et les courants géostrophiques 
zonaux associes pour séparer le signal océanique en ondes. En fait, les colerants 
géostrophiques zonaux étant issus de la dérivation méridienne des  hauteurs de la 
mer, seule la connaissance  réelle du niveau de la mer est indispensable si tant est 
que nous soyons capable d'effectuer cette derivation meridieme. Là réside toute 
la source du problème. En  effet,  les  régions  cotières du Pacifique ouest sont 
proches de 1'6quateur (fiprel-annexe 2) et, par exemple, la premiere grille de 
données disponibles d'anomalies de hauteurs de la  mer de TBPEX se trouve juste 
sur  l'équateur 2 130"E, 2"s à 14O"E et 4"s à 150°E/155"E.  Or, nous avons vu qu'il 
nous fallait appliquer un filtre méridien supplémentaire de 4.5" pour obtenir des 
courants géostrophiques convenables. Ceci signifie que les premigres donnees de 
courants  géostrophiques disponibles se trouvent à 2"N à 130"E, a'6quateur à 140"E 
et 2"s à 15OoE/155"E. 
Or, dans la théorie de Cane et Sarachik (1976) (utilisée au chapitre a), pour 
projeter le signal océanique sur les ondes équatoriales avec  prêcision,  il faut 
arriver à extraire la part de la structure méridienne océanique qui correspond à la 
structure  méridienne de chaque onde de Kelvin et Rossby équatoriale en  hauteur 
et. courant géostrophique. En regardant la figure 1 nous voyons que l'amplitude 
I 
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155 10s 5s EQ 5N 10N 15N 
Figure 1 : structures  méridiennes en U (haut)  et H (bas) de l'onde de  Kelvin  (trait  plein)  et  de 
l'onde de Rossby 1 (trait brisé) 
Comme les données de courants géostrophiques de TOPEX (ou TOGA-TAO), 
dans l'ouest, ne sont pas disponibles au-delà de 4'5, il n'est pas raisonnable de 
vouloir  séparer les composantes de  Kelvin et Rossby 1 de cette région en utilisant 
la méthode  développée  dans le chapitre 2. Par  conséquent,  cette méthode ne nous 
permet d'aborder ni la question de la propagation des ondes de Rossby 1 dans 
l'ouest ni celle de leur réflexion à la frontière ouest en ondes de Kelvin. 
Rappelons-le, la somme de ces deux ondes  explique  la  majeure partie  de la 
variabilité de la dynamique équatoriale durant ENS0 (chapitre 2) et celles-ci sont 
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au coeur du probl6me de la reflexion suppos6e par l'oscillateur  retarde. I1 nous 
faut donc trouver une m6thode alternative pour séparer les composantes 
ondulatoires  dans l'ouest. 
4.2 UNE NOUVELLE  lvlXTHBDE  DE SEP TIBN DE LA HAUTEUR DE 
L R EN ONDES EQUATORIALES. 
Posons & nouveau le probl6me : soit un signal H(xlygt) qui représente le 
niveau de la mer, nous voulons être capable de trouver les coefficients r, des 
N+1 premi6res ondes Rn(y> de Kelvin et Rossby de la figure 1 (pour l'onde de 
Kelvin et l'onde de Rossby 1) tels que H ( x , y , f )  = C rnRn((y> ou, ce qui  revient au 
n=N 
n=O 
YN n = N  UN 
YS fl=O YS 
même, trouver rfl tels que: bj = JH(x,y , t )Rj(y)dy = Xr,(x,t)  jRn(y)Rj(y)dy pour j 
variant de O 2 N avec YS et YN les frontisres  nord  et sud des  données.  Résoudre 
cela, c'est  trouver la solution R du sytsme matriciel AR=B oil est le vecteur  des 
coefficients à trouver  et B = (bj  ) j e [ O , N l .  Mais,  comme A est  une  matrice  singulière, 
(puisque  les  structures  des  ondes  de Rossby et  de Kelvin en H ne  forment gas une 
base complste de l'espace des solutions (Cane  et  Sarachik,  1976)), il n'est 
théoriquement pas  possible  d'inverser A pour  obtenir R. Cela ne doit pas nous 
surprendre puisque  nous  n'avons fait aucune  transformation réelle par  rapport à 
la méthode du chapitre 2 qui nécessitait U  et €3. 
Si, mathématiquement, le système est singulier, il existe des méthodes 
puissantes  dites  de DVS (Décomposition en Valeurs Sinplisres)  qui  permettent 
d'inverser A numériquement avec une  bonne  approximation  (Press  et al., 1992). 
Ainsi, par DVS, nous sommes à même de trouver les coefficients R convoités. 
Cette methode requiert beaucoup d'attention et nous ne discutons pas ici des 
procédures de résolution et de vérification qui peuvent &tre trouvées dans 
Boulanger  et Menkes (1994). 
Dans cette étude, il est établi que la technique de DVS permet aussi de 
décomposer le signal du vent de TOGA-TAO (voir le paragraphe suivant et 
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CHAPITRE IV 
chapitre 7 pour de plus amples détails) en composantes de Kelvin et  de Rossby 
dans le Pacifique ouest. Muni de ces composantes, il est possible d'étudier la 
propagation  des  ondes  dans l'ouest,  leurs  relations  avec  les vents et  déterminer si 
la réflexion à la frontière ouest peut exister durant la pérïode observée par 
TOPEX/POSEIDON. Auparavant, il nous  faut présenter les données 
supplémentaires que nous utiliserons pour décrire l'évolution de l'ENS0 de fin 
1992-1993. 
4.3  LES VENTS ET  TEMPERATURES  DE  SURFACE  DE  TOGA-TAO. 
Très brièvement,  puisque ceci  sera détaillé au chapitre 7, les vents 
journaliers de surface de TOGA-TAO sont convertis en tensions de surface e n  
utilisant les formules de Liu  et  al. (1979).  Ces  tensions journalières sont 
moyennées tous les 10 jours et interpolées sur une grille de manière totalement 
identique à la hauteur dynamique  de TOGA-TAO (voir chapitre 3). Les  SST issues 
du premier capteur de température des mouillages TOGA-TAO à 1 mètre de 
profondeur  sont  également mises sur une  grille par cette  même méthode. 
Dans ce chapitre, il ne s'agit pas d'effectuer une validation approfondie de 
chacun de ces champs mais la SST de est en bon accord visuel avec les SST du 
CAC (Climate Analysis Center) fournies par Dick Reynolds (Reynolds et Smith, 
1994). Dans les propos essentiellement dynamiques qui suivront, la SST sera 
utilisée de manière qualitative. Quant aux  vents de TOGA-TAO, leur  qualité 
permettra des simulations océaniques  de qualité supérieure à celles  effectuées 
avec FSU (chapitre 7). 
Avec ces champs de données supplémentaires et de la nouvelle méthode de 
décomposition en ondes, nous pouvons explorer les mécanismes ondulatoires à 
l'oeuvre durant la période  de TOPEX/POSEIDON.  Dans  la suite, seules les 
anomalies des  données, relatives à la période 12/12/1992-13/11/1993, seront 
utilisdes. 
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Dans un premier temps, nous donnons une vue générale de l'évènement 
de fin 1992-1993 à .travers des coupes prbsentées en figure 2. Durant toute la 
pQiode considérée, des  vents  d'ouest  sont  situ& à l'ouest de 180", là oh les eaux 
sont  les  plus  chaudes (figure 2a et cl. En revanehe,  les vents  d'est les plus  intemes 
sont centrés, dans  le Pacifique centre, sur les régions de fort gradient horizontal 
de SST. Ce radient  disparait subitement durant le printemps 1993 et  des 
températures  de  l'ordre de 28°C sont visibles  jusque dans  le Pacifique est. A cette 
époque, les champs de SSTA (figure 2b) et de SST semblent se propager d'est  en 
ouest. Cette propagation  apparente est clairement  associée au cycle annuel  (Hsrel, 
1982) mais l'amplihde des SSTA est d'un degré plus élevée que dans le cycle 
annuel (voir la figure 6 du chapitre V et la figure 3 de Kessler et McPhaden,  1994) 
et caractéristique d 'm  faible évènement chaud. 
Notons qu'au niveau saisonnier, l'évolution des températures du Pacifique 
est fortement liée aux variations de la profondeur de la couche de mélange qui 
est faible et elle-même csntrolée par les forçages atmosphériques locaux (forçage 
solaire et vents) (Chen et al., 1994). D'autre part, la thermocline, dans l'est, est 
proche de la surface et  donc proche de la  base de la  couche de mélange.  Ainsi,  la 
modification de la profondeur  de cette  hermocline peut influencer la 
température de la couche mélange (SST). De façon intéressante, l'apparition de 
cette anomalie chaude dans le pacifique est concomitante à l'arrivée d'ondes de 
Kelvin de  downwelling  (figure 2e) qui augmentent la profondeur de la 
thermocline et, en réduisant ainsi la remontée d'eaux froides vers la surface, 
peuvent participer au déclenchement de l'anomalie chaude. Ces ondes de Kelvin 
sont g6nérées et/ou renforcées, en novembre 1992, par des anomalies de vents 
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d'ouest du Pacifique ouest (oscillations de Madden-Julian, Madden  et Julian, 
1971). 
Le long de leur propagation, ces ondes crèent ou renforcent des ZCA d'est 
(figure 2f) qui advectent de la chaleur de l'ouest et  contribuent  aussi à 
l'apparition de l'anomalie d'eaux chaudes dans l'est. Alors que cette anomalie de 
températures de surface se développe, une  forte anomalie de vent  d'ouest  (figure 
2d) se développe, à l'ouest de l'anomalie des SST, selon  le shéma classique de  Gill 
(1980). Ces anomalies  de  vents crèent ou renforcent  les ondes  de Rossby 
d'upwelling que  nous voyons se propager  vers l'ouest sur la figure 2g en  phase 
avec le signal annuel détecté par Meyers (1979), Kessler (1990) et Delcroix et al. 
(1991). Elles crèent, à l'ouest de l'anomalie de vent et  de SST où elles se 
propagent, des ZCA vers l'est (figure 2f) qui advectent certainement d'avantage 
de chaleur de l'ouest vers l'anomalie chaude; ce qui ne peut que la renforcer et 
accentuer la  migration  d'eau  chaude vers l'est observée sur la figure 2a. A l'est de 
l'anomalie de vents, des ondes de Kelvin de downwelling sont générees (figure 
2e) et produisent, avec le vent d'ouest, de fortes anomalies de courant vers l'est 
qui advectent la chaleur vers l'anomalie chaude. Ce  couplage  positif constant 
entre l'océan et l'atmosphère contribue surement à augmenter- les SSTA qui 
présentent  alors les caractéristiques d'El NZto. Si aucun  autre processus ne  venait 
rompre cette rétroaction positive entre l'océan et l'atmosphère, l'instabilité 
chaude croîtrait indéfiniment. 
Pourtant, elle disparait peu à peu (sans doute sous l'action des forçages 
saisonniers) et laisse place au refroidissement saisonnier. Au début de juillet 
1993, à nouveau, l'action combinée du développement saisonnier et de l'arrivée 
des  ondes de Kelvin d'upwelling (figure 2e) renversent les  anomalies de 
températures de surface  qui deviennent froides. Alors,  les développements 
décrits pour le pic saisonnier chaud semblent s'inverser : les ondes de Kelvin 
d'upwelling qui  furent générées par les vents d'est de fin  mai 1993, à 160-170°E, et 




remontée d'eaux plus froides vers la couche de mélange à l'époque où la phase 
froide du cycle saisonnier s'amorce. Elles génèrent des courants vers l'ouest qui 
agissent SUT un gradient de SST redevenu plus fort dans le Pacifique cenhe-est 
(figure 2a) et doivent donc advecter plus facilement les eaux plus  froides de l'est 
vers l'ouest ce qui doit étendre l'anomalie froide de SST vers l'ouest. Alors que 
cette anomalie croît et croissent, plus à l'ouest, les anomalies de vent d'est, des 
ondes  de Rossby de  downwelling  se  propagent  vers l'ouest en  contribuant  aussi 
aux courants d'est et à l'advection d'eaux plus froides vers l'ouest. Le système 
océan-atmosphère semblent être à nouveau couplé dans une phase saisonnière 
(froide) globalement opposée à la précédente. 
Un autre  phénomène du système couplé  océan-atmosphère  s mble 
renforcer le retour des anomalies froides dans  le bassin. En effet, à la fin de  l'été 
boréal, alors que  l'onde  de Rossby d'upwelling se  propage  dans  le Pacifique ouest 
(figure 2g), une anomalie légèrement froide de SST, déclenchée mi-juin vers 
140"E, atteint  son maximum.  Avec  elle, une forte anomalie locale de  vents 
d'ouest  apparait (figure 2b). Nous ne spéculerons pas ici sur la nature du couplage 
océan-atmosphère  qui  permet un tel processus mais toujours est-il que ces 
anomalies renforcent très fortement, à l'équateur,  une  anomalie de  hauteur 
dynamique déjà négative (figure 2e) qui a pu provenir de la réflexion de l'onde 
de Rossby d'upwelling de type saisonnier. On voit alors une onde de Kelvin 
d'upwelling se propager d'ouest en est (figure 2e) le long d'anomalies de vent 
d'est  (figure 2d). Cette onde  de Kelvin d'upwelling se propage dans le bassin alors 
que l'évènement chaud de fin 1992-1993 est justement sur  le  point  de  se 
terminer. La co'ïncidence de cette onde de Kelvin d'upwelling (dont l'amplitude, 
faible, semble  être générée par le vent et, peut-être, par la  réflexion de l'onde  de 
Rossby 1 d'upwelling saisonnière) et de la terminaison de l'El N%o de fin 1992- 
1993 pourrait être une indication de la validité des hypothèses de Mantua et 
Battisti (1994) et sera explorée dans la  suite. 
. . _  
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CHAPITRE IV 
En attendant, il nous a semblé que, durant l'El NZo de fin 1992-1993,. le' 
système océan-atmosphère produisait,  dans l'ouest, des ondes de Kelvin propices 
à augmenter la variabilité saisonnière des SSTA de l'est. Il est possible que la 
production de ces ondes de Kelvin "au bon moment" puisse  ne pas  être  fortuite. 
Toutefois, les phénomènes de couplage que nous avons qualitativement décrits 
ne  peuvent être réellement prouvés que par une étude détaillée physique et 
thermodynamique de la structure thermique verticale de l'océan et des échanges 
réels à l'interface.. Sans  cela, nos hypothèses précédentes restent à l'état de 
spéculations. Pour l'heure, il ne  nous est pas possible d'étudier,  dans les données, 
les processus de couplage entre l'océan et l'atmosphère. Mais nous pouvons dès 
maintenant explorer la validité  dynamique  des hypothèses que nous avons 
formulées sur la  production  des ondes, leurs propagations, leurs réflexions 
potentielles aux frontières et leur(s) relation(s) avec les vents durant l'ENS0 de 
fin 1992-1993. 
4.5 LES ONDES OCEANIQUES INDMDUELLES DE L'EL m0 DE FIN 
1992-1993 A TRAVERS  LES  DONNEES  DE  TOPEX ET DE TOGA-TAO  ET  LEURS 
REFLEXIONS  AUX  RONTIERES  EST ET OU ST. . .  
Dans Picaut  et Delcroix (1994), il est montré que, dans la bande  équatoriale, le 
déplacement d'une particule d'extension [4"S,4"N] soumise aux ZCA dérivés de 
GEOSAT est identique à celui 'calculé en utilisant les courants associés à la 
somme  des  ondes de Kelvin et de Rossbyl seulement. Cela étant  vrai pour  toute 
la  période de GEOSAT,. nous  supposons  qu'une telle situation  reste encore 
valable durant la fin 1992-1993. Ainsi, dans la  suite, nous  ne  détaillons que 
l'action des  ondes  de Kelvin et  de Rossby 1 durant l'El NGo de fin 1992-1993 et 
nous ne décrivons pas les propagations des ondes de Rossby 2 et 3 et leurs 
relations avec  l  vent qui  pourtant  sont visibles dans GEOSAT et 
TOPEX/POSEIDON (voir chapitre suivant) et TOGA-TAO (Boulanger et Menkes, 
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1994). Rappelons aussi quef comme dans le chapitre 2, la m6thode DVS ne 
pr6sume ni de la propagation  des  ondes ni de leurs r6flexions (potentielles) ' aux 
frsnfi&rea. 
En f i p e  3, nous avons trac6  les  coefficients de projection en Kelvisl 
(panneau du haut) et en Rossby 1 (panneau du bas) des hauteurs de TOPEX (à 
gauche), TOGA-TAO (au milieu) et du forqage du vent (à droite).  Pour simplifier 
l'écriture, les  coefficients en ondes de Kelvin (resp. Rossby 1) du niveau de la mer 
de TOPEX, de TOGA-TAO seront notés : CtopK (resp. CtopRI), CtogK (resp. 
CtogR1) et ceux du vent seront notés: CvenK (resp. CvenR1). Les coefficients 
oc6aniques  des  ondes  représentent  l'amplitude  des strucbres méridiennes 
normalisées en hauteur de la mer des  ondes  de Kelvin et  de Rossby (panneau du 
bas de la figure 1). 
Pour obtenir la hauteur de la mer réelle associée à chaque onde, B une 
latitude donnée, il faut  multiplier chaque coefficient par  leur  structure 
méridienne à cette, meme  latitude. Pour respecter les conventions 
habituellement utilisees, toute onde qui induit une augmentation (diminution) 
des  anomalies du niveau de la  mer, à une  latitude donnée, est qualifiée de 
downwelling  (resp. $'upwelling) à cette latitude.  Apr& projection sur  'des 
structures' méridiennes, la notion  de  latitude  devient  sbsol2te  et il s'agit de 
définir grecisément, pour chaque coefficient résultant, ce que downwelling (resp. 
upwelling) signifie. Pour les ondes de Kelvin et  de Rossby 1, les conventions de 
signes  naturellement adoptées pour les  coefficients sont les suivantes. Lorsque les 
coefficients de Kelvin et Rossby 1 sont positifs, ils induisent une augmentation 
positive  des anomalies du niveau de la  mer à l'équateur (le produit de la 
fonction méridienne, à l'équateur, par le coefficient positif est positif) et ceux-ci 
seront  donc qualifiés de downwelling. Par opposition, tout ce qui  n'est pas 
downwelling sera upwelling. Cela étant posé, nous pouvons nous attaquer 5 la 
figure 3. 
Un vue d'ensemble de cette figure  nous révèle la très  bonne  correspondance 
entre les phases  et les amplitudes des Coefficients des  ondes de TOGA-TAO et de 
TOPEX. Ceci indique que les caractéristiques globales de TOPEX et TOGA-TAO 
sont  similaires  dans la bande  équatoriale  et confirme le très bon accord statistique 
que nous avions trouvé au chapitre précédent. De plus, nous voyons clairement 
des  propagations des coefficients de Kelvin et  de Rossby 1 dans les deux jeux de 
données.  Une étude statistique  effectuée  dans Boulanger et Menkes (1994) montre 
que la vitesse moyenne de propagation des coefficients de Kelvin de TOPEX et 
TOGA-TAO est 2.5 m/s et que celle des coefficients de Rossby 1 est de 1 m/s. Ces 
vitesses correspondent  aux vitesses théoriques  attendues  pour la propagation des 
ondes de Kelvin et  de Rossby 1 du Pacifique equatorial. Le fait que  les coefficients 
(des deux champs de données indépendantes) se propagent selon les vitesses 
théoriques  (alors  que  nous  n'avons pas supposé  de  propagations a priori ) prouve 
sans l'ombre d'un doute que les ondes individuelles de Kelvin et de Rossby 1 
(mais aussi de Rossby 2 et 3 comme montré dans Boulanger et Menkes, 1994) 
existent véritablement durant la période considérée. Nous pouvons donc décrire, 
comme durant  l'ENS0  de 1986-1989, l'évolution de l'El Nifio de fin 1992-1993 en 
termes  d'ondes  individuelles  de Kelvin  et de Rossby 1. 
Comme  attendu  et observé durant la mission de GEOSAT, les structures des 
forqages en Kelvin (figure 3, panneau supérieur-droite) se retrouvent avec un 
signe  opposé  dans les structures  en Rossby 1 (figure 3, panneau inférieur-droite) 
(Wakata  et Sarachik, 1991). Selon la théorie de Cane et Sarachik (1976), des 
coefficients de Kelvin de vent positifs et de Rossby 1 négatifs devraient induire, 
dans l'océan, des ondes de Kelvin de downwelling se propageant de la zone de 
forçage  vers  l'est  et  des  ondes de Rossby 1 d'upwelling se propageant du forçage 





les vents et la production/propagation des ondes océaniques sont maintenant 
e x a é e s  durant toute  la  période observée par TOPEX/POSEIDON. 
De novembre à décembre 1992, de fortes anomalies de vents d'ouest sont 
observées dans le Pacifique ouest-centre. Ces dernières forcent ou renforcent des 
ondes de Kelvin de downwelling  qui se propagent, dans TOPEX et TOGA-TAO, 
jmqu'à la côte est (figure 3, panneau supérieur) qu'elles atteignent au moment 
où les anomalies de SST à l'équateur passent de négatives à positives (figure 2b). 
A cette époque (début janvier 1993), les vents saisonniers locaux participent à la 
diminution  des remontées d'eaux  plus froides vers la surface (diminution de 
l'upwelling saisonnier) et les ondes  de Kelvin qui abaissent également la 
thermocline  arrivent à point  nommé  pour augmenter l'action saisonnière du 
vent. L'action de ces ondes de Kelvin est néanmoins freinée par un forçage 
atmosphérique  de  type  upwelling (CvenK) à 140"W qui ne suffit pas à arrêter la 
propagation des ondes Kelvin de downwelling vers l'est. Cette anomalie de vent 
d'est force, dans l'océan, un signal  d'onde  de Rossby 1 de downwelling  (CvenRl, 
figure 3) qui se propage dans les deux jeux de données (CtopR1, CtogRl de la 
figure 3 panneau  inférieur) vers le  Pacifique ouest. 
En janvier 1993, une forte anomalie de vent d'est du Pacifique ouest se 
traduit par un forçage en Kelvin d'upwelling. Celui-ci génère, vers 170"E, des 
ondes de Kelvin d'upwelling. Elles  se propagent vers le Pacifique est qu'elles 
atteignent,  début mars, dans TOPEX (CtopK) mais pas dans TOGA-TAO (CtogK). 
A leur arrivée dans l'est du bassin, elles sont dispersées par une forte anomalie 
de vent d'ouest qui se traduit, dans les coefficients du vent, par un puissant 
forçage de Kelvin de downwelling (CvenK) et  de Rossby 1 d'upwelling  (CvenRl). 
Ce forçage est en  phase avec  le  forçage saisonnier du vent  et contribue à 
augmenter l'anomalie chaude de SST du Pacifique est (selon des schémas décrits 
dans les paragraphes précédents) en regénérant, à l'est de l'anomalie, des ondes 
de Kelvin de fort downwelling (CtopK et CtogK) et à l'est, des  ondes de Rossby 1 
d'upwelling (CtopR1,  CtogR1) de type saisonnier (voir chapitre suivant). Ces 
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ondes de pis~sby 1 d'upwehg constituent des 6Ements rnarqumts de la 
f i p e  3 (panneau du bas). Elles se propagent librement, dans les elem jeux de 
dolm&s, jmqu'h 148"E qu'elPes atteignent debut juillet. 
Apres le pic d'anomalies de SST d'avril 1993, Pes conditions chaudes du 
Pacifique est cornencent à décroke (figure 293). Les anomalies de vents d'ouest 
font de meme et tournent  aux anomalies d'est (figure 2d). Elles forcent  des  ondes 
de Rossby 1 de downwelling  dont l'action contre celle des  fortes  ondes de Rossby 
1 d ' u p w e b g  pr6cedentes. Ces ondes  de Rossbyl de downwelling qui se 
propagent vers l'ouest dans les deux jeux de donnees doivent contribuer aux 
CA d'est (négatives) de la figure 2f. En mai-juin 1993, une forte anomalie d'est, 
d'extension supérieure à 30" en longitude, est centrée sur 165"E. Le forçage en 
Kelvin  associé  (CvenK) produit  des - ondes de Kelvin d'upwelling qui se 
propagent de la  zone  de forçage vers le  Pacifique est (CtopR1 et CtogR1) où elles 
rencontrent les anomalies de vents d'est qui  commencent à se developper dans le 
Pacifique centre à la  fin du mois de juin 1993. Ces  anomalies de vent d'est 
forcissent, entre 160"W et 140"W durant les deux mois  consécutifs. Elles 
renforcent les ondes Rossby 1 de downwelling qui se propageaient dans cette zone 
et g6n2rentf d6s juillet 1993, des ondes de Kelvin d'upwelling qui atteignent la 
côte au moment où les SSTA changent de signe et amorcent leur cycle saisonnier 
(figure 2a-b). A nouveau, les vents saisonniers de la côte est et l'arrivée propice 
des ondes  de Kelvin d'upwelling à l'est  (qui remontent la  thermocline et 
permettent, comme le ven-t, de faciliter la remontée d'eaux plus froides vers la 
surface) contribuent à renverser l'anomalie chaude du printemps au profit de 
l'anomalie saisonnière froide qui atteint son maximum, à la côte est, en début 
septembre. 
R 
En août-septembre 1993, vers 165"E, un forçage  favorable aux ondes de 
Kelvin de downwelling (CvenK) induit des ondes de Kelvin de downwelling qui 
se propagent vers l'est et se dissipent tandis qu'elles rencontrent les conditions 
d'upwelling  de la côte  est. A la même époque mais plus à l'ouest  (vers 140-15OoE), 
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CHAPITRE IV 
une anomalie de vent d'est force ou renforce des ondes de Kelvin d ' u p w e h g  
qui se propagent clairement vers l'est dans TOGA-TAO  (CtogK) et beaucoup 
moins clairement dans TOPEX (CtopK). Cette anomalie d'est, dans une région 
dominée par des vents d'ouest, (figure 2c-d) est associée à l'anomalie de SST 
observée, à cet endroit; dans la coupe équatoriale de la figure 2a-b. Les ondes de 
Kelvin d'upwelling qui se propagent dans TOGA-TAO parviennent à 130"W, en 
octobre 1993, et  doivent participer, bien que faiblement, à l'augmentation 
générale des anomalies négatives du niveau de la mer à l'équateur (figure 2e) et 
des  anomalies de SST négatives du Pacifique est. Celles-ci marquent le déclin des 
conditions El NZo du Pacifique est où les  vents et la hauteur de la mer 
retrouvent leurs niveaux saisonniers; si bien qu'en janvier 1994, le  second El 
NZo  de fin 1992-1993 est, semble-t-il,. terminé. Selon les remarques de Mantua  et 
Battisti (1994) et la théorie classique de l'oscillateur retardé, ces ondes de Kelvin 
d'upwelling seraient importantes pour expliquer la terminaison de l'évènement 
chaud et seraient théoriquement générées par la réflexion de l'onde de Rossby 1 
d'upwelling à la frontière ouest. Pour approfondir cette question, nous étudions 
maintenant le problème plus spécifique des réflexions aux frontières. 
4.5.2  LES  REFLEXIONS 
A/ LES  REFLEXIONS A LA FRONTIERE EST. 
Dans Boulanger et Menkes (1994), il est montré théoriquement qu'une onde 
de Kelvin de downwelling (coefficient positif) qui se réfléchit à la côte produit, 
entre autres, une onde de Rossby 1 de downwelling (coefficient positif). Sachant 
que  la  limite  est de notre domaine se situe à 9O"W et que les derniers mouillages 
de TOGA-TAO se trouvent à 95"W,  il est préférable d'étudier les réflexions à 
9O"W dans les données  de TOPEX (en fait, la similarité des coefficients de TOPEX 
et TOGA-TAO à l'est est telle que nos résultats principaux sont inchangés avec 
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~ ' O C ~ ~ I I  Pacifique durant la fin 1992-1993, nous avons tracé bout à bout, sur la 
e 4kf le coefficient CtopK de 14O"W à 9O"W (pmeau  de gauche) puis le 
coefficient de CtogR1, à l'envers, de 9O"W à 14O"W ( p m e a u  central). 
La b i t e .  de nos données B 90"W n'est pas  la  limite oceanique réelle. 
U6quateur intercepte la côte du Pérou vers 0"W. Ainsi! toute onde de Kelvin 
qui  partirait de 9O"W pour aller frapper la  c6te à 80"W mettrait environ 15 jours à 
revenir sous forme d'onde de Rossby 1 2 90" . De sorte que, si la reflexion des 
ondes des Kelvin en ondes Rossby 1 se produisait constamment à la  c6te est, nous 
verrions, sur la figure 4, un léger  décalage  temporel entre les phases  des 
coefficients de Kelvin et  des coefficients de Rossby 1 à 9O"W. Cela ne se produit 
jamais sauf en novembre-décembre 1992. Après-cette  .période, les coefficients en 
Kelvin (CtopK - figure 4) et en Rossby 1 (CtopR1 - figure 4) sont, la plupart  du 
temps, de signe opposé. Ajoutons que, sur toute la période, les coefficients de 
Kelvin (CtopRl)  et de Rossby 1 du vent (CvenIgl en figure 3)  sont en phase  dans 
le Pacifique est. En novembre-décembre 1992, m e  anomalie favorable aux ondes 
de Rossby 1 de downwelling se situe juste à 9O"W (CvenI(1) et génitre une 
r6pome de type Rossby 1 de downwelling au moment o t ~  l'onde de Kelvin 
d'upwelling  se réfléchit en  un signal de Rossby 1 d'upwelling.  Cette  onde 
(potentielle) de Rossby 1 d'upwelling est donc atténuée et/ou dispersée par un 
vent  défavorable  qui persiste dans le Pacifique  st-centre jusqu'en  f6vrier. 
Pendant ce temps, toute réflexion de l'onde de Kelvin d'upwelling est empechée 
et le signal  de Rossby 1 d'upwelling est confiné à la  côte est (CtopRl). Ensuite, les 
anomalies de  vents qui règnent dans l'est du bassin sont systématiquement 
defavorables à la réflexion des ondes de Kelvin d'upwelling ou de downwelling. 
Cela ne veut  pas forcément dire que les  réflexions ne se produisent  pas 
effectivement à la frontière est. Dans le cas où les réflexions se produisent, elles 
sont  soit  fortement renforcées par le vent soit contrées par ce vent  qui génPre des 




Nous pouvons postuler les raisons probables pour lesquelles les réflexions 
des ondes de Kelvin en Rossby 1 sont souvent empéchées (ou dispersées). En 
effet, nous avons déjà évoqué  la relation de phase  qui liait l'arrivée des ondes de 
Kelvin de downwelling (d'upwelling) à l'est avec le développement des SSTA 
positives (négatives) saisonnières dans cette région. Puis nous avons évoqué le 
lien qualitatif entre ces SSTA positives ( négatives) et les anomalies de vent 
positives  (négatives)  qui  se déclenchaient à l'ouest du maximum  des SSTA 
saisonnières. Enfin, nous  avons  montré  que ces anomalies de vents  positives 
(négatives) généraient les ondes de Rossby 1 d'upwelling (de downwelling) qui 
partaient de l'est. Nous ne sommes pas en mesure d'étudier les temps de réponse 
entre  l'océan  et  l'atmosphère mais il  semble  bien, sur  nos figures, que  les 
interactions océan-atmosphère précédentes soient très rapides. En bref, une onde 
de Kelvin d'upwelling arrive à l'est et renforce l'activité saisonnière des SST qui 
produira systématiquement une onde de Rossby 1 de signe opposée à l'onde 
Rossby 1 qui  se réfléchit.  Comme  l'activité saisonnière est renforcée,  il est 
vraisemblable que cette onde de Rossby 1 saisonnière est d'amplitude  supérieure 
à l'onde de Rossby 1 qui  serait réfléchie et donc la disperse. En conclusion, nous 
ne devrions pas pouvoir observer d'ondes de Rossby 1 réfléchie à l'est, lorsque 
que le couple océan-atmosphère est en phase avec le cycle saisonnier, comme 
durant cet El Niîio. (Notons que nous n'avons pas vu ces réflexions durant l'El 
Niîio 1986-1987 qui est aussi en phase avec 'le cycle saisonnier; voir chapitre 
suivant). 
B/ LES REFLEXIONS A LA FRONTIERE OUEST. 
Selon la théorie de l'oscillateur retardé de Battisti (1988) et les hypothèses de 
White  et Tai (1992), les ondes de Rossby 1 incidentes doivent  toujours  se réfléchir 
en  ondes  de Kelvin à la frontière ouest. En fait, les études théoriques de Clarke 
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(1991) et du Penhoat  et Cane (1991) montrent que la structure de la côte ouest ne 
permettrait la réflexion que  de 80% de  l'amplitude  des  ondes de Rossby 
incidentes.  Par contre, même si l'amplitude incidente n'est  pas  totalement 
réfléchie, les phases des coefficients incidents et réfléchis doivent &re identiques 
lors d'une réflexion. 
Pour examiner si ces réflexions théoriques sont observées dans nos données, 
nous  portons à nouveau  notre attention sur la figure 4. Sur le panneau de droite, 
nous  avons tracé le coefficient de l'onde de Kelvin de TOPEX (CtopK) de 140"E à 
90"W c o m e  sur le panneau de gauche. Si  les  reflexions se produisaient 
effectivement à la côte ouest, il faudrait environ 15 jours pour que le signal de 
Rossby 1 incident à 140"E revienne sous la forme d'une onde de Kelvin à 140"E. 
En premier lieu, il n'y a pas, à l'oeil, de .cohérence frappante  entre les  coefficients 
des  ondes  de Kelvin (CtopK) et  de Rossby 1 (CtopRl), à l'ouest, pendant toute la 
période.  Pourtant, il existe trois époques durant lesquelles  les  réflexions des  ondes 
de Rossby 1 pourraient se produire à l'ouest. D'abord, en novembre-décembre 
1992 (mais là,  le manque  de données avant novembre 1992 nous empêche 
d'affirmer que le signal incident de downwelling observé sur les coefficients en 
Rossby 1 (CtopR1) représente effectivement une  onde de Rossbyl),  puis, en 
juillet-septembre 1993, lors de l'arrivée de l'importante  onde  de Rossby 1 
d'upwelling et, enfin, à partir  de novembre 1993. Toutefois, nous  avions observé, 
dans le paragraphe 4.5.1, que les forçages atmosphériques en Kelvin, à l'ouest, 
étaient  systématiquement  en phase avec les ondes  de Kelvin qui  se propageaient 
vers l'est et, dans certains cas, en étaient manifestement la source (voir CvenK et 
CtopK-CtogK de la figure 3). Pour examiner plus précisément la contribution 
relative des vents et des réflexions potentielles à l'ouest, la stratégie suivante est 
adoptée. 
Nous nous plaçons à 165"E. Nous construisons alors une réflexion 
artificielle de la façon  suivante : comme dans la théorie de l'oscillateur retardé,  le 
signal de Rossby 1 incident, observé à 165"E, est artifiellement propagé  et 
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totdment E&%& 5 la c6te ouest à 130"E. La reflexion artificielle en s i p a l  de 
Kelvin est alors ramenée .& 165% Nous appelons ce signal artificiel : onde de 
K ~ v & I  artificielle et les details de sa construction sont dom6s dans Boulanger et 
Merilces (1994) oh il est également montré que le signal des ondes de Rossby 2 et 3 
peut $tre negfig6 Puis, nous contruisons la moyenne zonale des coefficients de 
Kelvin des  vents observés entre 140"E et 165"E pour mesurer l'impact du forçage 
sur la genération des ondes de Kelvin entre 140"E et 165"E. Nous pouvons alors 
comparer, 5 160"E, le vrai coefficient de Kelvin observe par TOPEX et TOG 
TAO, l'onde de Kelvin  artificielle  contruite à partir- des ondes de Rossby 1 
observées de TOPEX et TOGA-TAO et le forpge en Kelvin entre 140"E et 165"E.  Si 
les ondes de Kelvin  dktectées à 160"E ne provenaient que des réflexions des  ondes 
de..Rossby 1 à la frontière ouest] nous devrions trouver une corrélation proche de 
1 entre les signaux de Kelvin observés et artificiels. Au contraire, si les vents 
génbraient toutes les ondes de Kelvin de l'ouest, nous devrions trouver  une 
corr6la-tion proche de 1 entre les  signaux du forçage  moyen en Kelvin et ceux des 
ondes de Kelvin  observ6es à 165"E. 
Sur la figure 5, nous avons tracé, en haut à gauche (a), le  coefficient observé 
en Kelvin B 165"E de TOPEX (trait plein) et celui du forçage moyen en Kelvin 
(trait pointille) multiplié par un coefficient arbitraire de 360. Ce coefficient sert 
simplement à faciliter la comparaison visuelle mais, bien sur, n'influe en rien les 
variations de phase du coefficient de vent. Or dans la suite, nous allons nous 
interessep aux accords de phase des coefficients qui sont essentiels pour les 
réflexions. A droite (b), le coefficient de Kelvin observé, à 165"E, par TOGA-TAO 
(trait  plein)  et celui du forçage moyen. Sur les panneaux du bas,  le  coefficient du 
forçage moyen  est remplack par celui du coefficient de Kelvin de l'onde 
artificielle pour TOPEX (à gauche, (c)) et TOGA-TAO (à droite, (d)). La corrélation 
entre les séries de la figure 5 est 0.73 pour (a), 0.68 pour  (b), 0.07 pour (c) et -0.13 
pour (d). Donc, en moyenne, la corrélation entre les  coefficients de Kelvin 
observés à 165"E dans TOPEX et TOGA-TAO et le forçage en Kelvin  moyen 
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CHAPITREIV 
(b) K-WAVE WINDc300 VS K-WAVE TOGA-TAO AT 165E 
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Figure 5 : (a) : Coefficient de  Kelvin  de TOPEX  (CtopK) a 165E en trait plein. En trait  brise, le coefficient du vent 
(CvenK)  moyenne sur [140E-l60E]. Le coefficient CvenK est  multiplie par 300 pour  faciliter  les 
comparaisons. 
(b) : meme  chose  qu'en (a) mais TOPEX  est  remplace  par TOGA-TAO. 
(c) : Coefficient de  Kelvin  de TOPEX  (CtogK) a 165E en trait plein. En trait  brise, le coefficient de Kelvin 
de  l'onde artificiellement  reconstruite a partir  de la reflexion artificielle  totale de  l'onde  de Rossby 1 
de  TOPEX  incidente a 165E. 
(d) : meme chose  qu'en (c) mais TOPEX  est  remplace  par TOGA-TAO. 
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(140"E-l65"E) est 8.71 (soit 56% de variance ~o~wnref~e) et ceue enke les 
coefficients des ondes  de Kelvin artificielles (issues de la réflexion totale et 
artificielle des ondes de Rossby 1 8 l'ouest') et des coefficients des  ondes de  Kelvh 
réellement observees à 160"E est -0.03 (soit aucune variance commune observée). 
if la reflexion à l'ouest n'est pas un phénomène qui est prépondérant durant 
la p6riode 6tudiee. 
En conclusion, les vents  itués  dans le  Pacifique  ouest, plut8t que la 
reflexion des ondes de  Rossby 2 l'ouest, constituent la source géneratrice 
principale des ondes  de Kelvin  qui, venant du Pacifique ouest, passent à 165"E et 
se propagent  vers l'est (voir paragraphe 4.5.1).  En novembre-décembre  1992, 
particulièrement, des coups de vents d'ouest (observes aussi de  manière 
saisonnière) du Pacifique  ouest. sont certainement les principales sources des 
ondes de Kelvin de downwelling qui, nous l'avons vu, arrivent à la c6te est pour 
augmenter  l'activite saisonnière des  températures  de surface. Ces vents, en 
renvoyant vers l'est des ondes de Kelvin de downwelling, agissent comme si le 
signal  downwelling incident des ondes de Rossby 1 se réfléchissait à l'ouest. Et, en  
septembre 1993, un coup de vent d'est  situé  dans l'ouest (observ4 aussi de façon 
saisonnière dans la figure 6 du chapitre 5, panneau du bas à droite) est aussi le 
principal  g6n6rateur de l'onde  de Kelvin d'upwelling qui se propage vers l'est du 
Pacifique au moment ou l'El Nitio de fin 1992-1993 se termine. Selon 1'6tude de 
antua et Battisti (1994), cette onde serait m élément cl6 de la terminaison de 
L'El Niiio de fin 1992-1993 et serait  g6nérée par la  réflexion des ondes de Rossby 5 
l'ouest. Dans nos obsewationsI cette onde  n'est  pas principalement générée par la 
réflexion mais par les vents locaux qui agissent, à nouveau, comme si l'onde de 
Rossby 1 incidente  se réfléchissait.  Mais  bien que  pouvant contribuer au déclin de 
l'El NiÎio, la faiblesse de l'onde de Kelvin  renvoyée  vers l'est (voir CtopK et 




Avec l'extension importante du réseau TOGA-TAO et  le succès de la 
mission de TOPEX/POSEIDON, nous avons maintenant  deux  sources de  données 
synoptiques indépendantes avec lesquelles nous pouvons observer la dynamique 
de  l'océan Pacifique équatorial. La qualité sans précédent de ces deux  sources de 
données nous permet d'évaluer la capacité des données à surveiller l'évolution 
de l'El NFto de fin 1992-1993 et d'étudier, durant cette période, la validité de 
mécanismes tels que l'oscillateur retardé. 
Dans  l'étude  qui précède, une méthode originale de projection des 
anomalies du niveau de la mer déduites des données de TOPEX et de hauteurs 
dynamiques  fournies  par TOGA-TAO fut conçue pour ..détecter les ondes 
équatoriales sur l'ensemble du bassin et étudier le problème des réflexions des 
ondes aux frontières est et ouest du Pacifique. Cette méthode perrnet aussi de 
séparer les composantes des vents qui sont susceptibles de générer les ondes 
équatoriales océaniques. Ce faisant, nous pouvons étudier les relations 
ondes/vent  jusque  dans les  régions  côtières du Pacifique équatorial  ouest  et  est 
Durant  l'El NEo de fin 1992-1993, nous avons clairement observé la 
propagation d'ondes individuelles de Kelvin et de Rossby 1 dans TOGA-TAO et 
TOPEX. Le très bon accord entre les  ondes de Kelvin et Rossby 1 dans TOPEX et 
TOGA-TAO confirme, comme dans le chapitre 3, que la structure méridienne du 
réseau TOGA-TAO résout les  principales  composantes de la dynamique 
océanique équatoriale ([5"S,5"N]) durant ENSO. 
Sur toute l'étendue du bassin, les ondes équatoriales sont principalement 
générées par les vents et, comme dans l'étude de l'ENS0 1986-1989, le système 
océan (ondes)  -atmosphère (vent) agit en parfait accord  avec  les théories 
équatoriales de Cane et Sarachik (1976) où une anomalie de vent d'ouest, par 
exemple,  crèe  une  onde  de Rossby 1 d'upwelling qui va se  propager  vers  l'ouest 
et une  onde de Kelvin de downwelling qui va se propager vers l'est.  Puisque  que 
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nous avons  observe les ondes individuelles dans  deux jeux de 
independants et d m  les donnees altimétriques de GEOSAT, la &composition 
mah&rn-na.~que ondulatoire de l'océan  Pacifique &patorial prend un sens 
pleinement physique (voir la controverse entre Chao et Philander (1991) et Cane 
et Zebiak (1991)) et l'analyse en ondes équatoriales individuelles nous permet 
d'explorer la validité  de modèles conceptuels tell l'oscillateur retardé. 
Durant YE1 Nfio de fin 1992-1993, nous avons vu, d'une part, qu'il n'y pas 
eu de rt3lexion majeure de Rossby 1 en Kelvin et, d'autre part, que le vent du 
Pacifique ouest &ait la source principale des ondes de. Kelvin se propageant de 
l'ouest  vers l'est. Ceci est en contradiction avec  l'oscillatkur retard6  qui  repose sur 
les r6flexior-s à l'ouest. De plus, selon l'oscillateur retardé modifi6 de Mantua et 
Battisti (1994), la terminaison ,des évènements chauds serait .fortement aidée par 
une onde de Kelvin d'upwelling (issue de la réflexion des ondes de Rossby 1 
d'upwelling),  qui  se  propagerait à point nommé pour  aider la renverse des 
anomalies chaudes d'El N5o. Ici, nous avons, en effet, observé une faible onde 
de Kelvin  d'upwellFng qui traverse le bassin alors que l'El Nilio faiblit. Mais cette 
onde est principalement générée par une anomalie de vent d'est du Pacifique 
ouest  et  son  amplitude est limitee. I1 est donc  peu  probable que  son influence sur 
El Nilio soit importante. Toutes ces considérations nous permettent de conclure 
que, sous sa  forme présente, l'oscillateur retarde n'est pas le processus 
majoritairement à l'oeuvre  durant le  développernent et la terminaison de l'El 
Nifis de fin 1992-1993. 
En revanche, les ondes de Kelvin générées par les vents du Pacifique ouest, 
en novembre-décembre 1993, semblent avoir joué un rôle important. En effet, 
nous avons décrit comment  ces ondes de Kelvin de novembre-décembre 1992 
pouvaient modifier les températures de surface du Pacifique est en conjonction 
avec  les tendances saisonnières. Dans  une étude ultérieure, il conviendra de 
comprendre, en détails, les liens encore obscurs qui existent entre l'activité dite 
"saisonnière" et les développement de l'El NZo de fin  1992-1993 ainsi que la 
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nature du couplage océan-atmosphère "saisonnier"  observé dans l'est. Nous 
pourrons alors vérifier si il est vrai  que ce couplage empêche, systématiquement, 
la réflexion en Rossby 1 des fortes ondes de Kelvin incidentes à la côte est. 
Ensuite, nous pourrons déterminer si il est effectivement un élément moteur du 
développement  et de la disparition de l'événement chaud  ont  l'initiation 
semble associé à l'arrivée de Kelvin  downwelling  générées dans  l'ouest  aux 
moments  adéquats. 
Pour  le moment, nous allons  rassembler les informations recueillies au 
cours de ce chapitre et au chapitre 2 pour donner une vue unifiée des ondes 
océaniques équatoriales observées et des mises en défaut de certains aspects de 
l'oscillateur retardé  durant les El N 5 o  de fin 1986-1987 et de fin 1992-1993. 
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5.1. JNTRBDUCTION 
Dans ce chapitre, nous allons rappeler les principaux rksultats dynamiques 
déduits des  chapitres 2 et 4 pour décrire  brièvement  les  sirnifitudes de  l'évolution 
des SST et de la  dynamique  ondulatoire  équatoride  durant les deux évenements 
chauds de fin 1986-1987 et fin 1992-1993 et durant le cycle saisonnier. Nous ne 
chercherons pas explorer le détail des contrastes ou des similitudes des deux 
événements chauds et de leurs anomalies - par-" rapport à l'activité saisonnière 
mais une  étude ultérieure y sera consacrée. 
A l'heure ou ce manuscrit est écrit, les conditions anormalement chaudes 
qui existent dans le Pacifique  centre  laissent penser que l'El  Niîio de fin  1992-1993 
ne  sera pas  suivi  d'une  phase froide Ea Niîia  mais, en fait, d'un re- 
réchauffement. L'index de l'oscillation australe (SOI)  recommence à décrobe 
c o m e  lors d'un El IVZo alors que les prévisions à 6 mois des modèles, tels que 
ebiak  et Cane  (1987) ne prévoient rien très anormal : ni 
événementparticulièrement chaud, ni événementfroid. De plus, tandis que l'El 
Nfio de fin 1986-1 $7 fut bien prévu par le  modèle de Zebiak et Cane,  le 
deuxième événement chaud de 1992-1993 ne fut pas prévu. Les deux El Nifio 
semblent donc kvoluer de façon  différente  et pourtant, nous avons vu qu'ils 
présentent des similarités étonnantes - qui contrastent avec l'oscillateur retardé 
de Battisti  (1988) et  Nantua et Battisti (1994). - que nous résumons maintenant. 
5.2 LES DONNEES UTILISEES 
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Pour examiner, qualitativement, l'évolution de l'activité saisonnière du 
niveau de la mer, nous utilisons le fichier  climatologique de haute- 
dynamiques crées à partir des données hydrologiques de Kessler et McCreary 
(1993) gracieusement fournies par Billy  Kessler.  De  plus,  GEOSAT est examiné de 
140"E à 95"W. Nous avons insisté sur le fait que,  au-delà de 150"E, les données de 
GEOSAT étaient bien moins fiables et elle sont donc à prendre avec précautions 
entre 140"E et 150"E. Les vents de FSU sont aussi utilisés et  sont projetés sur les 
ondes équatoriales selon la méthode exposée au chapitre 4. La climatologie des 
vents est calculée sur les 33. années de vent disponible (1961-1993). Enfin, les 
données de températures de surface (SST) sont déduites des données 
hebdomadaires du Climate Analysis Center (CAC) et décrites dans Reynolds et 
Smith (1994). Celles-ci s'ont interpolées aux'  pas .- de GEOSAT et 
TOPEX/POSEIDON, tous les 10 jours. Le cycle saisonnier des températures de 
surface est calculé sur les  12  années disponibles de 1982 à 1993. Dans la suite, nous 
qualifierons d'anomalies, les  anomalies des données  relatives aux périodes 
30/12/1986-30/11/1987  pour GEOSAT, 30/12/1992-30/11/1993 pour 
TOPEX/POSEIDON et relatives au 30/12-30/11 pour la climatologie. 
5.3 LES SIMILITUDES DES EVENEMENTS DE 1986-1987, DE 1992-1993 ET 
DU  CYCLE  SAISONNIER 
Une vue purement descriptive de l'évolution ' parallèle des  deux 
événements chauds et de l'activité saisonnière est présentée en figures 6-11. 
Sur la figure 6, on peut voir une coupe équatoriale de SST et de tensions de 
vent zonal durant la fin 1986-1987 et la fin 1992-1993 et pour le  cycle saisonnier. A 
l'ouest de 170"E,  les variations de phase et d'amplitude des températures des 
deux événements  sont identiques et liées à une activité saisonnière avec, en 
particulier, une anomalie froide de température en automne 1987 et 1993 dans 
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Figure 6 : En haut.  Coupes  equatoriales  des SST (gauche) et  des vents FSU (droite) durant  la  mission  de GEOSAT 
Au centre. Les memes coupes  sont  effectuees durant la mission de TOPE&FBSEIDON 
En bas. Ce  sont  les coupes des champs clirnatologiques qui sont presentees 
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températures de la fin 1986-1987 sont environ d'un de@ plus  élevks que celles 
observées durant la fin 1992-1993.  Les deux événements exhibent le meme 
déplacement  apparent  des empératures de l'est vers l'ouest, en avril, 
caractéristique de l'activité saisonnière. La répartition globale des vents z o n a u  à 
l'équateur est  identique  durant les deux événements et  durant le  cycle saisonnier 
mais les vents d'ouest du Pacifique sont plus marqués en fin 1986-début 1987 
qu'en f i n  1992-début  1993. Notons les  vents d'est centrés entre 140"E-15OoE durant 
l'été et le début de l'automne boréal de 1987 et 1993  et, dans  une  moindre  mesure, 
dans le cycle saisonnier. Ces, vents sont situés à l'est -des zones de plus basses 
températures du Pacifique ouest (entre 124"E et  134"E). 
Comme nous l'avons vu, ces vents de l'ouest du Pacifique génèrent des 
ondes de Kelvin. Nous pouvons  en voir la .tracei en 1987 et ,1993, sur les coupes 
équatoriales  des  anomalies de hauteur de la  mer de la figure 7  (panneau du  haut). 
Durant l'hiver boréal de 1986-1987 et de 1992-1993, des vents d'ouest, plus 
marqués en 1986-87, génèrent  une  onde de Kelvin de downwelling, plus  marquée 
en hiver 1986-1987, qui arrive à la côte est en phase avec  le réchauffement 
saisonnier et les anomalies saisonnières positives du niveau de la mer (figure 6). 
Notons la ressemblance entre les variations de phases de la coupe équatoriale de 
TOPEX et  de la climatologie qui indique le caractère saisonnier marqué de la fin 
1992-1993. 
A 4"N, l'activité observée durant les El NiÏio de fin 1986-1987 et  de fin 1992- 
1993 (figure 7, panneau du bas) est typiquement liée à une activité saisonnière 
comme on peut le voir sur le panneau de la climatologie (figure 7, panneau du 
bas-droite). Ainsi, des  ondes  de Rossby de downwelling et  d'upwelling  sont 
forcées dans l'est du Pacifique, durant la fin 1986-1987 et la fin 1992-1993, de 
manière saisonnière. En particulier, l'onde de Rossby d'upwelling de  type 
saisonnier est immédiatement suivie par une onde de Rossby de downwelling 
qui est renforcée aux mêmes points 
Contrairement aux coupes équatoriales, 
"spatio-temporels'' en 1987 et en 1993. 
les amplitudes et les phases des  coupes à 
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4"N de GEOSAT et de TOPEX sont remarquablement similaires. Les diff6rences 
qui existent au niveau des coupes 6quatoriales de GEBSAT et  de TOPEX et qui 
disparaissent au niveau  des coupes 21 4"N indiquent  que  seule l'activité des  ondes 
de Kelvin durant GEBSAT diffère du caractère saisonnier observé durant la 
p6riode TOPEX/PBSEDON. Pour confirmer . ce point, nous  présentons 
maintenant les coupes  des coefficients de Kelvin (figure 8) et de Rossby 1-3 (figtnre 
9-11) des  hauteurs  de la mer obsew6e par GEBSAT et TOPEX/POSEIDON et  des 
vents PSU ainsi que les coefficients des climatologies de hauteur  dynamique  et de 
vent . 
Il est clair que les coefficients en Kelvin du vent et de l'oc6an sont plus 
6nergétiques au. début  de l'année 1987 qu'au début  de l'année 1993 et  que  dans la 
climatologie. Cela explique la variabilité plus  importante observée sur les coupes 
6quatoriales de la figure 7 durant l'El NZo 1986-1987. II conviendra de 
rechercher, dans une prochaine étude, si les  différences d'amplitude entre les 
ondes Kelvin de fin 1986-1987  et de fin 1992-1993  contribuernt  aux divergences des 
comportements ultérieurs  des  deux événements chauds. Par  contre, l'activité 
moins équatoriale  (de  hauteur  de la mer) représentée par les coefficients de 
Rossby 1,2 et 3 (figures 9-11) est d'amplitude comparable durant 1987 et 1993. Cet 
accord de phase  et  d'amplitude est également  visible sur les  coefficients de Rossby 
1 et de Rossby 2 de la climatologie (figures 9-10). Ceci explique les amplitudes 
identiques des coupes de GEBSAT, TOPEX et de la climatologie, B $ON, et cela 
renforce l'idée que, d'une part, l'El N S o  de fin 1992-1993 est extr&mement lié à 
l'activité saisonnière  et que, d'autre  part, l'activité des ondes de Kelvin durant Pa 
fin 1986-1987 est un des facteurs importants qui ont pu contribuer B la différence 
d'intensité  des El N%o de fin 1986-1987 et de fin 1992-1993. 
Dans l'ouest du Pacifique, à un facteur d'amplitude près,  les  coefficients des 
ondes de Kelvin océaniques et du vent évoluent de manière très similaire en  
1986-1987 et 1992-1993.  En particulier,  les  coups de vents d'ouest  des hivers 
boréals de 1986-1987 et  de 1992-1993 génèrent  les  ondes de Kelvin de downwelling 
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Figure 7 : En haut. Coupes equatoriales  des  anomalies  de niveau de  la  mer  de GEOSAT (gauche), 
de TOPEX (centre) et  des anomalies  de hauteurs dynamiques de  la  climatologie 
de  Kessler  (Kessler  et  McCreary,  1993) 
En bas. Les memes  coupes  sont  effectuees  a 4degres nord 
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precédemment évoguées qui se  propagent  jusqu'i la c3te amef-icaine d m  
GEOSAT et TOPEX pour augmenter l'activité saisormière des rnorn&es &aldes 
de SST de l'est du Pacifique (figure 6). Puis  des anomalies de vent d'est, cenhks 
vers l%O"E, génèrent des ondes de Kelvin d'upwelling  qui se propagent 
6galement jusqu'à la c8te  est.  Les anomalies de vents redeviennent d'ouest i 
145"E, de mars 5 mai 19 '7 et 1993, puis  des anomalies de  vent  d'est perdurent de 
juin i novembre 1987 et 1993 avec une activité plus marquée en  septembre 1987 
et 1993.  Ces  anomalies de vents gc!nèrent, pour Pa plus  grande  partie  (chapitre 2 et 
4), les ondes de Kelvin d'upwelling que nous voyons- se propager, faiblement, 
vers septembre-octobre 1987 et 1993 du Pacifique  ouest vers le Pacifique est  alors 
que  les événements de fin 1986-1987 et de  fin 1992-1993 amorcent leur  déclin. 
r 
Mais, contrairement B l'idée -de Mantua et Battisti  (1994), nous avons  vu que 
la génération de ces ondes, en 1987 et  n 1993, était plutiit  nduite par les L 
variations  des vents, B l'ouest de 160"E, que  par la  réflexion des  ondes de Rossby 1 
d'upwelling (chapitres 2 et 4) de type saisonnier (figure 9). De plus, ces ondes  de 
Kelvin sont  de faible amplitude et ne  peuvent avoir m e  grande  influence sur le 
declin des deux événements chauds. A nouveau, l'accord entre les résultats des 
études ménées durant la période fin  1986-1989 et fin 1992-1993 ne semble pas r- 
accréditer l'idée du mécanisme d'oscillateur retardé (Mantua et Battisti, 1994) qui 
explique, théoriquement, la terminaison de tous les 6vénements El N5o.  
1 
Picaut et Delcroix (1994) ont insisté sur le fait que l'onde de Rossby 1 de 
downwelling qui suivait l'onde de Rossby 1 d'upwelling pouvait contribuer au 
bascdement des conditions chaudes de 1987 en conditions froides de 1988. En 
1993, cette onde  de Rossby 1 de downwelling devrait déplacer les eaux 
équatoriales de l'est vers l'ouest de manière identique. D'ailleurs, en avril 1994, 
la répartition ouest-est des  températures équatoriales est très proche de celle 
observée en  avril 1988 (figure 6). Pourtant, les deux événements  emblent 
évoluer de façon différente et, en tous cas, l'événementchaud de 1991-1993 ne 
semble pas suivi par un événementfroid. I1 conviendra donc de déterminer les 
68 
30/  3/88 
30/  1/88 
30/1 I /a7 
30/ 9/87 
30/ 7 /87  
so/ 5/87 
30/  3/87 
30/11/86 
X-T K-WAVE GEOSAT 86-87 
30/9/861 I I I I I I I I . I  I I I I I 
140E 160E 180 160W 140W 120W lOOW 80W1 
X-T K-WAVE TOPEX 92-93 










30/ 9 1  
140E 160E 180 160W 140W 12OW 100W 80W1 
140E 160E 180 160W 140W 120W lOOW 80W 
X-T K-WAVE FSU 92-93 
140E 160E 180 160W 140W 12OW lOOW BOW 
X-T K-WAVE FSU CLIMATOLOGIE 
I ' " " ' " ~ ' I I ~ I  
40E 160E 180 1 SOW 140W 120W lOOW BOW 
Figure 8 : En haut.  Coupes X-T des coefficients de Kelvin de GEOSAT(gauche)  et  des vents FSU (droite) 
Au centre.  Coupes X-T des coeffkients  de Kelvin de TOPEX (gauche)  et  des vents FSU (droite) 
En  bas.  Coupes X-T des coefficients  de  Kelvin de  la  climatologie  de hauteur dynamique de Kessler 
(Kessler  et  McCreary, 1993) (gauche) et  de  la  climatologie  des vents FSU (droite) 
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Figure 11 : En  haut.  Coupes X-T des coefficients de Rossby 3 de GEOSAT(gauche) et des  vents FSU (droite) 
Au centre.  Coupes X-T des  coefficients  de  Rossby 3 de TOPEX (gauche) et des  vents FSU (droite) 
En bas. Coupes X-TF des  coefficients  de  Rossby 3 de la climatologie de  hauteur dynamique  de  Kessler 
(Kessles et  McCreary, 1993) (gauche) et  de la climatologie des vents FSTJ (droite) 
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processus physiques essentiels qui rendent différents les évolutions dynamiques 
et  thermodynamiques ultérieures des deux événements chauds de type 
saisonnier . 
Une telle étude nécessite la  connaissance des variations de la structure 
verticale des premières centaines de mêtres de l'océan et des processus qui les 
gouvernent.  Pour les déterminer de manière systématique et approfondie, il 
faudrait utiliser des jeux de données de hauteurs de la mer, courants zonaux et 
méridiens, SST, etc ... synoptiques en temps et espace. Un tel jeu de données 
observées n'existe  pas et l'alternative consiste à étudier les processus qui 
déterminent les variations simulées des événements de 1986-1989 et 1991-1993. 
Ceci ne peut se faire, bien sur, qu'avec des simulations équatoriales dont la 
qualité est jugée suffisante au +regard, des. observations de- l'océan réel. Pour 
obtenir de telles simulations, nous allons d'abord faire usage des observations 
pour ajuster un modèle linéaire équatorial. Puis nous déterminerons si la qualité 
des  vents  observés de TOGA-TAO (cette qualité est essentielle pour  produire  des 
simulations "raisonnables") permet d'améliorer les simulations du niveau de la 
mer. 
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Ce  chapitre  fait l'objet d'une publication donnee en annexe 3 
6.1. INTRODUCTION 
Nous avons vu, dans les chapitres précedents, que les ondes océaniques 
equatorides de Kelvin et  de Rossby 1 se propageaient dans l'Oc6an Pacifique 
durant la f i n  1986-1989 et fin 1992-1993 mais ne se réfléchissaient pas efficacement 
aux  frontières  est  et  ouest.  Pendant ces périodes, la somme.'des  signaux de ces 
deux  ondes  régit  les  variations  principales  des anomalies du niveau de la mer  et 
des  courants  géostrsphiques  zonaux  de  surface  dans la bande équatoriale. Ceci 
signifie  que  les  processus  qui  déterminent les variations  dynamiques de surface 
de l'Océan Pacifique équatorial ont un temps de vie limité, grossièrement, au 
temps que met une onde libre de Rossby 1 pour traverser tout le bassin; soit 
moins d'un an. A cela, il faut rajouter le fait que les ondes sont renforcées ou 
détruites le long de leurs propagations par les forçages locaux de vent (voir 
chapitres précckknts) ce qui fait que la mémoire des processus dynamiques 
océaniques  linéaires  ne  devrait reellement pas Stre supérieure à un an. 
En grande  majorité,  les  modèles simples (ou relativement simples)  d'ENS0 
comme le modèle de ebiak et Cane (1987) paramétrisent la dissipation des 
processus dynamiques en introduisant un coefficient de friction r de type 
Rayleigh qui  conduit à atténuer temporellement les variations des  hauteurs de la 
mer  et  des  courants  selon la loi exponentielle e-n. Faute de  connaître  le  temps de 
vie des processus  dynamiques réels de l'océan équatorial, ce coefficient de friction 
est choisi arbitrairement dans les limites qui permettent au modèle de simuler 
raisonnablement  cette  dynamique  (soit r=(2.5ans)-1 pour ce modèle). Le modèle 
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couplé de Zebiak et  Cane (1987) ne possède pas (ou peu) la variabilité 
intrasaisonnière des vents observés dans le Pacifique ouest. Or, nous avons vu 
que ces vents observés généraient la majorité des  ondes de Kelvin qui  se 
propagent de l'ouest vers le Pacifique centre et que ces vents agissaient, le plus 
souvent, c o m e  si une réflexion avait lieu. L'absence de génération d'ondes de 
Kelvin par  le  vent du modèle de Zebiak et Cane (1987), dans l'ouest, est en  partie 
compensée par la réflexion totale des ondes de Rossby qui  proviennent du 
Pacifique centre. Ce  processus artificiel  nécessite la propagation libre des  ondes de 
Rossby équatoriales et donc. justifie  une  friction qui soit sans effet sur leur 
amplitude. Une friction  de. r=(2.5ans)-1 est appropriée pour  que ce modèle couplé 
développe les oscillations de type  ENS0 (Wakata et Sarachik, 1991). Mais  il s'agit 
pourtant  de régler le  modèle au plus proche de.la réalité et -la réalité ne semble 
pas favoriser une friction is faible. 
Récemment, Périgaud  et Dewitte (1994) ont comparé  les simulations du 
modèle océanique non couplé de Zebiak et Cane  (1987)  avec diverses 
observations durant 1980-1993. Ils concluent que les ondes libres du modèle et 
leur réflexion aux  frontières transportent plus d'énergie qu'il ne  faudrait  et 
conduisent à un  mode résonant de l'ordre 9 mois non réaliste.  Ce mode  résonant 
peut être atténué au profit d'un mode interannuel plus proche de la réalité en 
supprimant la réflexion des  ondes aux frontières et/ou en  augmentant la friction 
océanique du modèle à r=(9  mois)-l. Notons que les deux conclusions 
précédentes: friction plus importante et absence de réflexion aux frontières sont 
en  accord avec les conclusions issues des chapitres précédents et les propos du 
début  de ce chapitre. 
L'étude qui suit vise à déduire le coefficient de friction optimale à utiliser 
dans un modèle de océanique de type Zebiak et Cane (1987). Comme ce modèle 
océanique linéaire, forcé par  des vents  observés,  simule raisonnablement la 
dynamique équatoriale du Pacifique (Busalacchi et Cane, 1985), l'ajustement du 
modèle océanique aux observations devrait démontrer que la friction qui entre 
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d m  le modèle héa i re  est de l'ordre d'un an ou plus. Si tel est le cas/ cela 
appuiera notre th& selon laquelle le temps de vie des processus linéaires du 
Pacifique tropical est au  plus d'un an! c o h e r a  que les ondes ne peuvent pas 
faire d'aller retour en se réfléchissant aux diverses frontières ce qui corroborera 
les conclusions de Périgaud et Dewitte (1994). Du meme, coup, nous aurons un 
mod6le linGaire ajust6 avec lequel nous ex@rhenterons, au chapitre suivant,. 
l'influence de différents jeux de vents sur les simulations du Pacifique tropical. 
6.2 LE MODELE ET LES DONNEES 
Le modèle ocGanique  linéaire dont nous disposons est,  comme  celui de 
ebiak et Cane (1987),. bas6 sur  le modèle de Cane  et Patton (1984) et sera utilisé 
dans sa version  multimode (Busalacchi et Cane,  1985). Le seul jeu de vent 
observ6 disponible  pour  étudies le comportement à long terme du modèle est le 
vent de FSU. Comme ce vent est fourni sous la forme de pseudo-tensions de 
surface, l'ampliiude des tensions de vent nécessaire pour forcer le modèle est 
choisie sous la forme d'un coefficient de frottement dont la valeur résultera de 
l'ajustement  aux  données  (paragraphe  suivant). Nous ne  consid6rons que les 
deux premiers modes baroclines pour simuler la variabilitd de l'océan tropical. 
Cette décision se base sur les  conclusions  exprimées par Busalacchi  et  Cane  (1985). 
Les données  sont constituées des hauteurs de la mer issues de 14 
marégraphes du Pacifique tropical, de 12 mouillages TOGA-TAO (hauteurs 
dynamiques)  et GEOSAT (figure 1 en annexe 3)  et sont traitees  selon  les méthodes 
décrites en annexe 3. Tandis que les données de GEOSAT et des marégraphes 
mesurent  une  hauteur de la  mer,  les  données de TOGA-TAO ne représentent que 
les variations intégrées des 500 premiers mètres de l'océan et constituent donc 
une source de  nature légèrement différente des deux autres jeux de données. 
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6.3 METHODE  D'AJUSTEMENT DU MODELE AUX OBSERVATIONS  ET 
RESULTATS 
Dans ce modèle à deux  modes verticaux,  les  coefficients de frottement  et de 
friction (le premier réfère au coefficient de transfert du vent et, le second, au 
coefficient r) sont les deux seuls paramètres ajustables. I1 existe des méthodes 
puissantes pour ajuster les paramètres d'un modèle  aux observations. Ici, pour ce 
modèle simple, nous choisissons une méthode moins élaborée pour déterminer 
la meilleure combinaison des. paramètres du modèle. Chaque mode possède un 
coefficient de friction à ajuster. Pour ce faire, nous effectuons des simulations 
océaniques (avec un coefficient de frottement de référence de 1.5 10-3) où les 
temps de dissipation (inverse -des coefficients. de friction) des  deux  modes 
verticaux (Tl et T2) varient indépendamment de 1 mois à 400 ans. La meilleure 
combinaison des frictions optimales (1/T1 et 1/T2) est déterminée en maximisant 
la corrélation entre les multiples simulations de hauteur de la mer et les trois 
jeux de données  indépendants. Puis,  le  meilleur  coefficient de  frottement est 
déterminé en minimisant la déviation standard des différences des hauteurs de 
la mer simulée et observée par les jeux de données. En annexe 3, il est montré 
comment la maximisation de la corrélation conduit, du même coup, à la 
minimisation de la différence des déviations standards. 
Les résultats de l'ajustement sont présentés en figure 3 (annexe 3). Les 
valeurs maximales de corrélation entre les simulations effectuées  avec 
différentes frictions (1/T1 et 1/T2) et les jeux de données (panneaux de gauche) 
conduisent à un temps de friction  moyen de 6 mois pour le premier  mode 
vertical (Tl) et 3 mois pour le second mode vertical (T2) comme il est  discuté  en 
annexe 3. Le  coefficient de frottement résultant est 1 . 6 ~ 1 0 - ~ .  Etant donnée la 
forme assez large des corrélations de la figure 3 en annexe 3 et la valeur des 
corrélations aux maxima, nous estimons que les meilleures frictions des modes 
verticaux 1 et 2 sont globalement  comprises entre 3 mois et un an. 
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6.4 CONCLUSION. 
La gamme des coefficients de friction, de (3 mois)-l à (un  an1-1, qui  permet 
d'ajuster le mo&le lin6aire à trois jeux indépendants d'observations confirme le 
fait que la friction utilis6e d m  le modsle oceanique de Zebiak et Cme (198%) 
n'est pas optimale pour simuler, au mieux,  la dynamique équatoriale du 
Pacifique (en accord avec les résultats de PQigaud et Dewitte, 1994). De plu, ces 
résultats renforcent l'idée que la dynamique 6quatoriale linéaire de l'océanb 
essentiellement  ondulatoire (voir chapitres précédents), n'a pas une m6moire 
r6ellement supérieure à un an ce qui va aussi dans le sens de l'absence de 
réflexion efficace des ondes libres aux frontières est. et ouest. A nouveau, la 
combinaison d'une friction si forte qui peut affecter le comportement du modsle 
de Zebiak et Cane (Wakata et Sarachik, 1991) et l'inefficacité des réflexions 
o b s e d e  d m  l'oc6a.n reel plaide contre l'oscillateur retard6 du modèle de 
et Cane (1987) durant 1986-1989 et fin 1992-1993. 
Le modèle  est maintenant ajuste aux  observations. Par sa simplicit6 de 
conception et d'utilisation, il constih~e un terrain d'essai id6al pour tester 
l'efficacité de diff6rents jeux de vents tels que les vents issues de TOGA-TAO. 
Jusqu'g  présent, en effet, la capacité du reseau TOGA-TAO à produire des vents 
de surface de qualité  pouvant ameliorer nos simulations, puis nos prévisions n'a 
pas kté d6montré. lu convient donc de concevoir des méthodes par lesquelles 
nous pouvons tester cette capacité. Aux échelles de temps qui nous intéressent,. 
un tel  modèle linéaire simule la hauteur de la  mer aussi pr6cisément (ou 
imprécisement)  que des modèles plus complexes. I1 constitue donc un outil 
puissant (car rapide) pour déterminer l'influence des vents issus de TOGA-TAO 
sur les simulations du niveau de la mer. Si les résultats déduits de ce modèle 
ajusté s'avèrent encourageants, il  conviendra  lors de passer à un modèle 
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océanique plus complet pour définir l'impact réel des vents TOGA-TAO sur les 
simulations des  courants et des températures de surface durant ENSO. 
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7.1 DJTRBDUCTION 
Plus que tout autre élement de forcage, les vents de surface de l'océan sont 
des composantes essentielles pour simuler convenablement les variations du 
niveau de la mer de l'Océan  Pacifique  tropical.  Par  exemple, Ji et Smith (1994) ont 
montré  que les simulations du modele  climatique de NMC (National 
Meteorological Center) bénéficiaient de l'assimilation- de la structure thermique 
observée de l'océan mais que cette assimilation ne pouvait pas compenser les 
erreurs des forçages qui entachent le vent forçant leur océan. La qualité des vents 
est donc  importante  pour les  imulations  et  peut-&re  ncore plus pour les 
prévisions des phénomènes ENSO. Jusqu'à présent, ce sont les vents observés de 
FSU qui sont utilisés le plus fréquemment pour initialiser  les  prévisions des 
msddes couplés. Or,  les prévisions d'ENS0 sont extremement  sensibles aux 
conditions initiales (Goswami et Shukla, 1991) et ces vents mensuels sont 
analysés de facon  subjective et sont sujets à de nombreuses erreurs. C'est 
pourquoi les centres opérationnels de pr4vision comme le centre de NMC sont 
tr6s intéressés par la qualité des vents  observés  tels  les vents de TAO qui peuvent 
Gtre assimilés, en temps réels, pour améliorer (potentiellement) les  vents des 
modèles couplés tournés vers la prévision. 
A l'heure actuelle, il est certain que le  réseau de TOGA-TAO est l'élément le 
plus important du système d'observations mis en place durant le programme 
décennal TOGA. Dans une large mesure, le succès potentiel du réseau TOGA- 
TAO repose sur sa capacité à produire des observations  capables d'améliorer 
l'effort de modélisation et de prévision  déployé durant TOGA. Néanmoins, 
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aucune étude n'a réellement évalué ou même démontré l'impact des 
observations des vents du réseau TAO sur les simulations - et encore moins sur 
les prévisions - de phénomènes tels qu'ENSO. En plus de sa capacité à observer 
l'évolution dynamique de l'océan durant ENS0 (voir chapitre 4), le réseau de 
TOGA-TAO foumit les éléments de surface qui permettent de calculer, en temps 
réel, les vents et tensions de surface aux points de mouillages (figure 12). Pour 
déterminer  l'impact  des vents de TAO sur les simulations océaniques, nous 
allons  étudier  si l'incorporation des vents TAO dans les vents de modèles 
atmosphériques, comme  celui de NMC, permet d'obtenir des  simulations 
océaniques de qualité au moins égale à celles obtenues avec les vents FSU. Cette 
même incorporation sera effectuée sur les vents FSU et, avec le développement 
quasi-complet du réseau de :TOGA-.TAO .depuis 1992, nous construirons un 
forçage purement issu des vents TAO. 
Dans  l'étude  qui suit, seul l'impact des vents de TOGA-TAO sur les 
simulations dynamiques des hauteurs de la mer de l'Océan Pacifique équatorial 
est étudié. Dans un premier temps, la méthode de  création des champs de 
tensions de vent incorporant TOGA-TAO est présentée.  Puis leur validité est 
testée en comparant les simulations dynamiques issues du modèle linéaire du 
chapitre 6 aux observations in-situ diverses dont nous avons fait usage dans les 
chapitres précédents. 
7.2 PREPARATION DES CHAMPS DE TENSIONS DE SURFACE. 
A/ PREPARATION DES  TENSIONS  DE VENT DE TAO 
Les données de vents de TOGA-TAO sont traitées de 1983 à novembre 1993. 
Durant notre période, un maximum de 66 mouillages est disponible (figure 12). 
Pour dériver les tensions de surface associées aux vents mesurés aux points de 
mouillages de TOGA-TAO, l'algorithme de Liu et Blanc (1984) est adopté. Cet 
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algorithme est directement  dérivé du mod&le de ~ i u  et al. (1979) qui ]prend epl 
compte  les echmges dynamiques  et  thermodynamiques des couches de surface  de 
l'ocean et de ï'atmosphère o i ~  les contraintes moleculaires de transport sont 
importantes. Les flux d'échanges de quantité de mouvement entre l'atmosph& 
et l'océan, deduits du modèle de Liu et al. (1979), permettent de calculer le 
coefficient de  transfert  de  cette  quantite de mouvement  (coefficient  de 
frottement)  qui  depend  de la vitesse du vent, de la différence  entre la 
tempérahre de l'océan et de l'atmosphère B l'interface et  de  l'humidite  relative B 
la surface de l'ocean. 
Souvent, les mouillages de TOG -TAO mesurent ces quatre  quantites  et  un 
coefficient de frottement peut donc &re déduit pour transformer les vents 
mesures par TAO en tensions de surface  selon  lac--formule classique: z' = pajrCdIliillü 
où pair représente la densité de l'air! C d  est  le coefficient de  frottement  et ü est la 
vitesse du vent. Toutefois, certains  mouillages  ne  furent  complstement 
instrument&  que  tardivement  et il arrive  que  l'humidité  relative  ou  les 
temp6ratures  de l'océan ou de l'atmosphère  ne  soient  pas  disponibles.  Par contre, 
les donn6es de vents le sont presque toujours. Pour conserver l'information de 
vent, la procedure suivante est adoptee : B chaque mouillage, une courbe 
cd = F(l[.'11) est déduite du calcul de toutes ïes données possedant %es vents, 
temperatures  et humidit6  relative. Puis, lorsque les mesures  ne  comportent  que 
les vents, le coefficient de frottement est calculé en prenant la valeur de la 
fonction F au point du vent mesur6 ce qui  permet de  déduire la tension de vent 
associee. En figure 12, nous  pouvons voir les coefficients de frottement moyens 
c d  (moyenne effectuée sur la période  considérée)  obtenus par cette méthode aux 
points  de mouillages. En dessous  de  chaque mouillage,  la moyenne du coefficient 
de  frottement  (chiffre  du  dessus)  est  donnée avec  le nombre  de  mois 
d'observations  (de 1984 à novembre 1993) disponibles. Les valeurs  moyennes  des 
coefficients varient  entre 1.1 et 1.3~10-3 et la moyenne de ces coefficients sur  tout 




B/ PREPARATION DES VENTS AMF DE N" ,AMIP+TAO,  FSU, 
FSU+TAO et TAO SEUL 
Les pseudo-tensions mensuelles de FSU sont converties en tensions de 
surface en utilisant un coefficient de frottement de 1.2~10-3 comme déduit des 
données de TOGA-TAO.  I1 se trouve aussi que ce  coefficient de frottement 
minimise la différence des moyennes des tensions de vent TAO et FSU aux 
points des mouillages TAO. Clairement, ces tensions de vent FSU n'auront pas 
assez d'amplitude pour forcer, de manière optimale, le modèle linéaire puisque 
le  coefficient de frottement optimal tiré de  l'étude précédente (chapitre 6) est  plus 
proche de  1.6~10~3. Néanmoins, ce fort coefficient- de frottement est artificiel et ne 
fait que refléter les  déficiences du modèle  linéaire qui manque d'amplitude 
lorsqu'il  est forcé  avec FSU. D'autre part, les tensions de TAO vont  être 
incorporées aux vents FSU comme décrit ci-après. I1 est donc normal d'utiliser les 
tensions de vents FSU les  mieux  ajustées  aux  tensions de vent de TAO, soit avec 
ce coefficient de frottement de 1.2~10-3. Nous garderons à l'esprit, toutefois, que 
l'amplitude résultante des simulations effectuées  avec FSU sous-estime 
nécessairement la realité.  Notons,  enfin,  que  les  vents FSU d'après décembre 1993 
proviennent du produit  dit "quick look" puisque le produit final n'est pas encore 
disponible. 
Les tensions de vents mensuels de N" résultent des simulations de la 
version climatique du modèle MRF (Medium Range  Forecast) et sont 
gracieusement fournies (sous forme de tensions de vent) par Ming Ji de février 
1982 à novembre 1993.  Les paramètres de ce modèle atmosphérique (Ji et  al.,  1994) 
ont été ajusté pour augmenter ses performances dans le Pacifique tropical. Les 
températures mensuelles observées sont utilisées comme conditions limites à la 
surface  de l'océan selon les techniques décrites dans le Projet d'htercomparaison 
de Modèles Atmosphériques (AMIP, Gates, 1992). Le modèle atmosphérique ne 
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Figure 12 : Panneau superieur : Emplacement  des  mouillages de TOGA-TAO et des  maregraphes. 
Le premier  nombre  en dessous  des  mouillages  represente la valeur du coefficient de frottement (* 1 .e03) 
moyenne sur le nombre de mois  (deuxieme  nombre  du dessous) de vents TAO disponibles  et  calculee 
avec les formules de Liu et al. (1979) 
Panneau  inferieur : Nombre  de  mouillages  de TOGA-TAO disponibles en fonction  du  temps pour le calcul 
des tensions de surface 
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comporte aucune assimilation de données et les tensions de surface simd&s 
proviennent d'une moyenne de 9 simulations. Le modèle produit un cycle 
saisonnier de tensions  de  surface  non réaliste (Ji et al., 1995). Nous calculons donc 
les anomalies  interannuelles  des tensions de vent AMIP et choisissons de 
remplacer le cycle saisonnier (AM") par le cycle saisonnier de Hellerman et 
Rosenstein (1983). L'amplitude de cette climatologie est connue pour être trop 
importante et est  réduite d'un facteur 0.7. Ce facteur représente la valeur 
moyenne sur [130"E-80"W,29"S-29"N] du rapport de l'amplitude  entre la 
climatologie  de FSU (calculée, avec un coefficient de frottement de  1.2~10-3) et la 
climatologie de Hellerman et Rosenstein  (1983).  Ces vents NMC sont appelés 
vents AMIP dans la suite. 
Les tensions de vent de TOGA-TAO sont incorporées dans les deux jeux de 
vents FSU et AMIP de la façon  suivante:  les données journalières sont 
moyennées mensuellement aux points de mouillages et la différence mensuelle 
TAO-AMIP  (FSU) des tensions est  calculée, à chaque  mouillage, lorsque les 
données de TAO sont disponibles. Puis, le champ des différences est grillé par la 
méthode  d'interpolation optimale du chapitre 3.  Enfin,  ce champ grillé est 
rajouté au champ de tensions AMIP (FSU) initial. Ceci résulte en un nouveau 
champ AMIP+TAO  (FSU+TAO) où les données sont principalement issues de 
TAO aux points et temps où les données de TAO sont disponibles et sont la 
combinaison de TAO et AMUP (FSU)  aux points restants. Notons que, depuis 
décembre 1992, les vents TAO entrent déjà dans la composition des vents FSU et 
devraient  dominer les vents FSU aux points où les TAO sont  disponibles 
(communication personnelle de David Legler). Les données de FSU-t-TAO sont 
traitées de février 1982 jusqu'à novembre 1993  comme  les vents AMIP et 
AMP+TAO. Le jeu de vent FSU est étendu jusqu'à août 1994 pour évaluer la 
qualité  des  simulations du jeu de vent construit  ci-après. 
Depuis le début  de  l'année 1992 environ, la couverture du réseau de TOGA- 
TAO dans le  Pacifique tropical est raisonnable  (voir  le panneau du bas de la figure 
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12 ql.l.i suit l'évolution du nombre d'observations de temion% de vent de TA.0 
disponibles en fonction du temps). Pour mesurer la qualité réelle dm forçage de 
TOGA-TAO, nom constmisons un dernier jeu de vent bas6 uniquement sur %es 
données de TAO de la façon suivante: les tensions de surface mensuelles issues 
de TAO sont  directement grillées  avec la méthode d'interpolation optimale. 
Comme les limites méridiennes du domaine de TOGA- O sont restreintes à 
[8"!3,9"N] (figure 12), la méthode d'interpolation amène doucement les données 
de vents  des  points extrzrnes den domaine à zero en  dehors des h i t e s  
méridiennes du réseau. Ce jeu de vent qui couvre la période de janvier 1992 à 
aoat 1994 est ajouté à la suite du jeu de vent M P + T A O  limité à décembre 1991. 
Il en resulte un vent couvrant le période de février 1982 à aoat 1994 dont la 
composition en TAO augmente. graduellemgnt jensqu'en décembre 1991 pour ne  
plus  être  que TAO après. Une attention particulière sera donc portée à la période 
de janvier 1992 à août 1994 qui couvre pratiquement l'El Nifio de 1991-1993. 
7.3 LES OBSERVATIONS UTILISEES POUR VALIDER LES SMULATIONS. 
Les données utilis6es pour évaluer l'impact des vents de TOGA-TAO sont 
de deux natures: des données discrètes constituées par les données in-situ de 
niveau de la mer des marégraphes et de hauteur dynamique des mouillages de 
TOGA-TAO. Puis, les champs  grill6s, sur  tout le bassin  équatorial, d'anomalies de 
hauteurs de la mer de TOPEX de septembre 1992 à juin 1994 (64 cycles) et un 
champ grillé des  hauteurs dynamiques de TOGA-TAO de janvier 1992 à aoat 1994 
(selon les méthodes exposées au chapitre 3) sont utilisés pour comparer les 
simulations de faqon synotique. Pour  les  raisons  exposées au  chapitre 3, les 
données grillées furent filtrées  avec un filtre de Harming  temporel de 70 jours. Le 
même filtre est employé, ici, sur toutes les données et, par soucis d'homogénéité, 
sur les sorties des simulations. 
t -  
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7.4 RESULTATS DES SIMULATIONS 
A/ EVALUATION  DES  IMULATIONS DE NNEAU DE  LA MER EN 
QUELQUES  POINTS DE L'OCEAN 
Pour mesurer l'impact graduel  des  vents TAO sur les simulations du 
modèle, il convient de comparer ces simulations avec  des  séries temporelles 
suffisamment longues de données observées. Les seules données qui fournissent 
ces séries  sont  les  données de hauteur  dynamique de TAO à l'équateur  et llOoW, 
140"W et 165"E et les données discrètes des marégraphes. La validation des  sorties 
du modèle, à Santa Cruz (0.8"S-90.3"W) et à EQ/llO"W, permettra de mesurer 
l'effet intégré des vents dans la. région. du Pacifique équatorial dominée par les 
ondes de Kelvin générées plus à l'ouest. La validation du modèle à Kanton 
(2.8"S-171.7"W), Christmas (Z0N-157.5"W), et à EQ/140"W mesurera l'effet des 
vents TAO dans les simulations du Pacifique équatorial centre et les validations 
effectuées à Kapingamarangui(l.l0N-154.8"E), Pohnpei (7ON-158.2"E) et EQ/165"E 
rendront  compte  de l'impact (local) des vents TAO plus à l'ouest (voir figure 12). 
Pour mesurer l'effet de la couverture spatiale croissante de TAO (avec le 
temps) sur les simulations, des corrélations entre les sorties du modèle et les 
données in-situ, aux  points  de mouillages et des marégraphes, sont effectuées de 
février 1982 à novembre 1993 puis graduellement réduites d'un  an (janvier 1983 - 
novembre 1993, janvier 1984 - novembre 1993 ...) jusqu'à ne plus être calculées 
que  sur janvier 1992- novembre 1993. Ces statistiques, fonction de la période qui 
se réduit progressivement jusqu'à la période de forte concentration en TAO (à 
partir de 1992), donnent une idée de l'impact graduel des vents TAO sur les 
simulations. I1 est bien entendu que des corrélations seules ne suffisent pas à 
mesurer l'accord entre les séries du modèles et les observations. Néanmoins, le 
manque  d'amplitude  du modèle  rend inutile des  comparaisons statistiques 
d'amplitude.  Une comparaison visuelle des séries  temporelles suffit à saisir 
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l'accord ou non des amplitudes shuEes  et obsew6es.  es resdtats de ces 
simulations ainsi que les corrélations correspondantes sont pr&ent&s en @pres 
13-19. Dans ces figures,  les shulatiiom effectuees  avec +TAO, FSU, 
FSU+TAO et TAO seuls sont dénotées AIVLIP, AMTA, FSUU, FSTA, TATA. Bien 
que les simulations FSUU et TATA aillent au delà de novembre 1993, les 
statistiques qui suivent  sont effectuées sur la pQiode c o m m e  à toutes les 
simulations : de fevrier 1982 à novembre 1993. 
A Santa C m  (figure 13) ainsi qu'à EQ/11O0W (figure 3141, les simulations et 
leurs statistiques sont globalement identiques. Tout d'abord, la simulation AMP 
manque totalement les variations de phase (corr6lation=0.4  aux deux points 
d'observations) et d'amplitude des ENS0 de 82-84, 86-89 et 91-93. alors que la 
simulation de FSU possède clairement la capacit4 de simuler.. plus correctement 
ces évènements (corrélatisn=0.8). Ces différences frappantes illustrent le fait que 
le vent AMIP, contrairement à FSU, ne possède pas la s.tructnre zonale de vent 
équatorial indispensable pour forcer  les ondes de Kelvin qui entrent dans la 
composition des  hauteurs de la mer du Pacifique équatorial est ('Ji et Smith,  1994). 
Dans le chapitre 2 et 4, nous avons vu que le pic de hauteur de la mer, 
observé par GEOSAT au début de l'année 1987 et par TOPEX/POSESDON et 
TOGA-TAO au début de l'année 1993, à la c6te est du Pacifique, provenait d'un 
ensemble d'ondes de Kelvin principalement génQées durant l'hiver boréal de 
1986-1987 et 1992-1993 dans le Pacifique ouest et renforcees sur leur passage. 
Puisque que le ven-t A M P  manque une partie de la variabilité qui permet la 
génération des  ondes de Kelvin, il n'est pas étonnant que la simulation A M P  ne 
puisse simuler convenablement  les  pics de hauteurs de la mer d'El Ni50 au 
niveau de Santa Cruz et du mouillage à 110"W. Par contre,  il est remarquable que 
l'ajout de quelques 10-11 points de vents TAO disponibles en fin d'année 1986 
(figure 12, panneau du bas) permettent au vent AMIP+TAO de simuler, à Santa 
Cruz  et à llOoW, l'évènement chaud de 1986-1987 avec une amplitude 
approchant la simulation de FSU. L'impact  croissant  des vents TAO dans les 
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Figure 13 : De  gauche  a  droite  et  de  haut en  bas (5 premiers  panneaux) : series  temporelles  des  anomalies  de 
hauteur  de la mer  simulee (AMIP, AMTA, FSW, FSTA et TATA) en  couleur et des anomalies 
du niveau  de  la  mer  a  Santa Cruz en noir. Les chiffres  en  bas a gauche de chaque  cadre  representent, 
dans  l'ordre, la correlation  (de  janvier 1982 a  novembre 1993) entre  les  simulations et les observations, 
la deviation  standard des simulations,  la  deviation  standard des observations et la  difference RMS des 
series  observees et simulees  en CM. 
Panneau  du bas a  droite : Correlations  entre  les  series  simulees t les observations.  Chaque courbe (muleur) 
correspond  aux  correlations  entre l s observations et les simulations  en  couleur des autres  panneaux. Les 
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Figure 14 : De  gauche  a  droite t de  haut en bas (5 premiers  panneaux) : series  temporelles  des  anomalies  de 
hauteur  de la mer  simulee (AMP, AMTA, FSW, FSTA et TATA) en  couleur  et  des  anomalies 
de  hauteur  dynamique  a  EQ/llOW  en noir. Les chEres en bas a  gauche de chaque  cadre  representent, 
dans l'ordre, la correlation (de janvier 1982  a  novembre  1993)  entre les simulations et les observations, 
la deviation  standard  des  simulations,  la  deviation  standard  des  observations  et  la  difference RMS d s 
series  observees  et  simulees  en CM.
Panneau  du  bas  a  droite :Correlations  entre les series  simulees et les observations.  Chaque courbe (couleur) 
correspond  aux  correlations  entre l s observations et les  simulations  en  couleur  des  autres  panneaux. Les 
correlations  sont  effectuees sur la duree : date  de  debut  en  abscisse jusqu'en novembre 1993 
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simulations AMUP+TAO devient de plus en plus évident (et bénéfique) 2 fur  et 2 
mesure que le réseau TAO s'étend. Ainsi, les simulations AMIP+TAO sont en 
très bon accord de phase et d'amplitude avec les observations durant 1991-1993 
alors que les simulations AMIP ne reproduisaient pas l'évènement chaud. Les 
vents TAO permettent de combler  les déficiences des  vents AMIP qui 
s'accentuent avec le temps dans l'est équatorial. Ceci peut être vu  au niveau des 
courbes de corrélations qui chutent dramatiquement avec les simulations A M P  
alors qu'elles atteignent un niveau supérieur à 0.8 avec les forçages AMIP+TAO 
et  se maintiennent à un niveau au moins égal aux  -corrélations issues des 
simulations FSU. L'impact positif de TOGA-TAO en ces points de comparaison 
est également visible sur les simulations FSU+TAO dont l'amplitude s'accorde 
très bien  aux observations dès le début 1991  (figures 13 et  14) et dont la corrélation 
globale est légèrement supérieure à celles des vents FSU. Enfin, la simulation 
effectuée avec les vents TAO seuls, à partir de 1992, démontre l'efficacité et la 
qualité des tensions de vent TAO,  calculées sans coefficient de frottement 
artificiel (contrairement à FSU), qui induisent des simulations dont les variations 
de  phase  et d'amplitude permettent d'approcher très convenablement les 
hauteurs  de la mer observées.  Ceci indique qu'il est sans doute possible de 
développer un forçage purement issu de TOGA-TAO pour les simulations du 
Pacifique équatorial. Néanmoins, nous devons confirmer  ces résultats en 
d'autres  points  de l'océan où l'influence  intégrée des vents TAO sera moins 
visible. 
Les simulations du Pacifique  centre équatorial sont donc évaluées aux points 
marégraphiques de Kanton (figure 17), Christmas (figure 16) et au mouillage 
équatorial à 140"W (figure 15). Une vue générale de l'évolution dynamique des 
hauteurs de la mer observée aux trois emplacements permet de constater que le 
signal du  cycle saisonnier est de plus en plus marqué lorsqu'on passe 
EQ/140"W à Christmas puis à Kanton. 
trois points. A l'équateur, le signal de 
Ceci est lié à l'emplacement méridien 





observations sont semblables aux corrélations des autres  simulations 
(l'amplitude, par contre est toujours trop faible). De facon frappante, 14s 
corrélations effectuees avec FSU sont systgmatiquement inférieures a w  
simulations de A"+TAO, FSU+TAO et TAO seuls et ce phenomènes ne fait 
que s'accroître à dur et à mesure  que la  composition des ven-ts en TAO augmente. 
Ainsi, les corrélations moyennes effectuées, aux trois points de mesure, sur les 2 
années de 1992 à 1993, avec les simulations de FSU+TAO, SaMIP+TAO et TAO 
seuls, sont d'environ 0.8 alors qu'e.lles sont de 0.6 avec les simula-tions de FSU. 
Notons que les  vents TAO permettent d'obtenir l'amplitude exacte du pic  négatif 
du  début  de l'année 1992. La qualité des vents apportés par TAO est à nouveau 
responsable de ces améliorations. En effet, l'apport des TAO dans les vents FSU 
(vents FSU+TAO) et dans les vents AMIF (vents +TAO) pennet a w  
corrélations des shulations A M P  et FSU des figures 15 et 16 et 17  d'atteindre un 
niveau comparable aux observations. Ce résultat était attendu pour les 
simulations PLNBP dont les performances sont assez  médiocres dans la bande 
équatoriale ui et Smith, 1994). mais assez surprenant pour les simulations FSU 
(qui incluent déjà les vents TAO depuis 1992). Enfin, notons que les corrélations 
des  simulations TAO  seuls,. de 1992 à 1993 (2 ans), atteignent un niveau supérieur 
ou égal aux  meilleurs  simulations A"+TAO ou FSU+TAO ce qui renforce 
l'idée qu'il est maintenant possible de développer un forçage de bonne qualité 
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Figure 15 : De  gauche  a  droite et de  haut en bas (5 premiers  panneaux) : series  temporelles  des  anomalies  de 
hauteur  de la mer  simulee ( A M P a  AMTA FSW, FSTA et TATA) en  couleur et des anomalies 
de  hauteur  dynamique  a EQ/14OW en noir. Les chiffres en bas a  gauche  de  chaque  cadre  representent, 
dans l’ordre, la correlation (de janvier 1982 a novembre 1993) entre les simulations  et les observations, 
la  deviation standard des simulations, la deviation  standard des observations et la difference I U S  des 
series  observees et simulees  en CM. 
Panneau  du bas a  droite : Correlations  entre les series  simulees et les observations.  Chaque courbe (muleur) 
correspond  aux  correlations  entre l s observations et ïes simulations  en  couleur des autres panneaux. Les 
correlations  sont  effectuees sur la duree : date  de  debut en abscisse juqu’en novembE 1993. 
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Figure 16 : De  gauche  a  droite t de  haut en bas (5 premiers  panneaux) : series  temporelles des anomalies  de 
hauteur  de la mer  simulee (AMP, AMTA, FSW, FSTA et TATA) en  couleur  et des anomalies 
du  niveau  de  la  mer  a Christmas en  noir. Les ChifEres en bas a  gauche  de  chaque cadre representent, 
dans l’ordre, la correlation  (de janvier 1982  a novembre  1993)  entre les simulations et les observations, 
la deviation  standard  des  simulations, la deviation  standard des observations et la difference RMS des 
series  observees et simulees en CM. 
Panneau  du bas a  droite : Correlations  entre les series simulees et les observations.  Chaque courbe (couleur) 
correspond  aux  correlations  entre l s observations  et les simulations  en  couleur  des  autres  panneaux. Les
correlations  sont  effectuees ur la duree : date  de  debut en abscisse  jusqu’en  novembre  1993. 
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Figure 17 : De  gauche  a  droite  et  de  haut  en bas (5 premie&  panneaux) : series  temporelles  des  anomalies  de 
hauteur  de la mer  simulee (A,", MA, FSW, FSTA et TATA) en  couleur et des anomalies 
du niveau  de la mer  a  Kanton en noir. Les c%i€€res en bas a  gauche  de  chaque cadre repsentent, 
dans l'ordre, la correlation  (de janvier 1982 a  novembre 1993) entre les simulations et  les observations, 
la deviation  standard des simulations, la deviation  standard  des  observations et la difference RMS des 
series  observees et simulees  en CM. 
Panneau  du bas a  droite : Correlations en& les series simulees et les observations.  Chaque courbe (couleur) 
correspond  aux comlations entre les observations et les simulations en  couleur des autres  panneaux. Les 
comlations sont  effectuees sur la h e  : date  de  debut  en  abscisse ju qu'een  novembre 1993. 
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issu des TAO seuls.  Pour  continuer de  nous convaincre, nous examinons 
maintenant les simulations plus à l'ouest. 
Les simulations aux points de mouillage EQ/165"E et des marégraphes de 
Kapingamarangui et de Pohnpei-sont présentées en figures 18, 19 et 20. Sur ces 
figures, on  peut voir  que l'ajout des  vents TAO (FSU+TAO, AMIP+TAO) permet 
encore d'augmenter l'accord global entre les simulations FSU et AMIP et les 
observations. Toutefois, sachant que les vents A"+TAO et FSU+TAO incluent 
les vents TAO, il est curieux de constater l'écart des corrélations, en 1992, entre  les 
simulations à Pohnpei effectuées  avec TAO seuls (corrélation=0.5);  FSU+TAO 
(corrélation=0.3) et A"+TAO (corrélation=O.l).  Cela est sans  doute lié à la 
méthode de préparation des jeux de vents: Pohnpei se trouve juste aux confins 
du domaine de mouillages (figure 12) où le champ de l'interpolation optimale de 
la différence TAO-FSU ( A M I P )  est raccordé au vent FSU (AMIP). Il est possible 
que  nos  méthodes de raccordement des jeux de vents  ne  soient  pas  optimales  et 
soient responsables des écarts de corrélation ci-dessus. I1 serait  utile  d'étudier les 
moyens de raccordement les plus appropriés mais ceci sort du cadre  immédiat de 
notre étude. Enfin, en accord avec les résultats obtenus dans les comparaisons 
dans le Pacifique équatorial centre et est, les corrélations finales obtenues, en 
moyenne de 1992 à 1993 aux trois points de comparaison de l'ouest, entre les 
simulations avec TAO seuls  et les observations sont les plus élevées et 
l'amplitude des simulations effectuées avec TAO seuls est la plus proche de la 
réalité. 
En résumé, l'implantation  d'un nombre,  même restreint, de vents TAO 
dans les vents AMlP permet  d'obtenir  des  simulations de qualité semblable, en 8 
points d'observations du Pacifique équatorial, aux simulations effectuées avec les 
' vents de FSU. Ceci est assez remarquable sachant la couverture spatio-temporelle 
mouvante  et  limitée  des  vents TAO et la  faible qualité des  vents AMIP du 
Pacifique  équatorial  centre  et  est (Ji et Smith,  1994). A fur et à mesure que la taille 
du réseau TAO augmente, l'impact manifestement croissant et bénéfique des 
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Figure 18 : De  gauche  a  droite  et  de  haut  en bas (5 premiers  panneaux) : series  temporelles des anomalies  de 
hauteur  de la mer  simulee (AMII?, AMTA, FSUU, FSTA et TATA) en  couleur et des anomalies 
de  hauteur  dynamique  a  EQ/165E  en noir. Les chiffres  en bas a  gauche  de  chaque cadre representent, 
dans l'ordre, la correlation  (de janvier 1982 a  novembre  1993)  entre les simulations et les observations, 
la deviation  standard  des  simulations, la deviation  standard  des  observations et la difference RMS des 
series observees et simulees  en CM. 
Panneau  du bas a  droite : Conelations  entre les series  simulees et les observations.  Chaque courbe (couleur) 
correspond  aux  correlations  entre l s observations et les simulations  en  couleur des autres  panneaux. Les 
correlations sont effectuees sur la duree : date de  debut  en  abscisse  jusqu'en  novembre  1993. 
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Figure 19 : De gauche  a  droite  et  de  haut enbas (5 premiers  panneaux) : series  temporelles  des  anomalies  de 
hauteur  de la mer  simulee (A", AM'IA, FSW, ETA et TATA) en  couleur et des anomalies 
du niveau  de la mer  a  Kapinguamarangui  en  noir. Les chiffres en bas a  gauche  de  chaque cadre representent, 
dans l'ordre, la correlation  (de janvier 1982 a  novembre 1993) entre les simulations et les observations, 
la deviation  standard  des  simulations, la deviation  standard  des  obsemations et la  difference RMS des 
series  observees  et  simulees  en CM. 
Panneau du bas a droite : Correlations entre les series simulees et les observations. Chaque (couleur) 
correspond  aux condations entre les observations  et les simulations  en  couleur des autres  panneaux. Les 
correlations  sont  effectuees sur la duree : date  de  debut  en  abscisse  jusqu'en  novembre 1993. 
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vents TAO ne se limite pas  aux simulations de -+TAO puisque  la 
combinaison de FSU avec les vents TAO (FSU+TAO) donnent, en 7 des points 
d'observations,  des  comparaisons de qualité toujours supérieures à celles 
effectuées avec FSU de février 1982 à novembre 1993. A partir de 1992, l'extension 
du réseau de TOGA-TAO nous  pennet  de mesurer l'impact des  vents TAO seuls 
sur les simulations et cet impact est tel que les comparaisons avec les données 
observées sont  de qualité au moins égale ou supérieure  aux meilleures 
simulations effectuées avec AMP, AMIP+TAO,  FSU et même FSU+TAO. Ces 
résultats sont encourageants et, pour aller au delà de l'évaluation ponctuelle de 
l'impact des  vents TAO, nous concentrons notre  étude sur la période  débutant  en 
1992 pour laquelle des comparaisons synoptiques des simulations avec des jeux 
de  hauteurs observées c o m e  les champs grillés de  hauteur de TOGA-TAO et de 
TOPEX sont possibles. 
B/ EVALUATION SYNOPTIQUE DE L'IMPACT DES VENTS  TAO SUR LES 
SIMULATIONS DE HAUTEUR DU PACIFIQUE EQUATORIAL. 
A u  chapitres 2 et 3, nous avons prouvé  que le champ de hauteurs 
dynamiques grillées de TOGA-TAO constituait une  source  d'observations de 
qualité. Ce champ synoptique, grillé de janvier 1992 à août 1994, est maintenant 
utilisé pour évaluer les simulations AMP, FSU, AMIP+TAO, FSU+TAO et TAO 
seuls des  hauteurs  de la mer. 
Des  cartes de corrélations effectuées sur la période c o m u n e  aux 5 
simulations (janvier 1992 - novembre 1993) sont  présentées en figure 21. En 
accord avec les conclusions du chapitre précédent, les simulations AMP sont 
incapables de reproduire les observations  dans le  Pacifique équatorial  centre  et est 
et les zones d'accord sont localisées dans les zones de convergences de vent 
intertropicales sud et nord où la variabilité des vents est la plus forte (voir 
panneau A"). La simple combinaison des vents TAO avec les vents AMIP 
100 






140E  160E 180 160W  140W  120W l O O W  80W 
COR CP FSTA VS TAO (O1 /92- TO 1 1/93) - 
140E 160E 180 160W  140W  120W lOOW 80H 
COR CP FSUU.VS TAO (O1 /92 TO 1 1/93) 
1 ON 




140E  160E 180 160W  140W 120%' loow 80W 
COR CP TATA VS TAO (O1  / 9 2  TO 1 1 / 9 3 )  
140E  160E 180 160W  14OW  120W 1OOW 80% 
LONGITUDE 
140E  160E 180 1 SOW 140W  120W l O O W  80W 
Figure 21 : Cartes  latitude-longitude des correlations entre les anomalies du niveau de  la  mer  simulee a l'aide 
des 5 champs  de vent A " ,  AMTA,  FSTA, FSUU, TATA  et le champ grille (chapitre 3) des 
anomalies  de  hauteur  dynamique  de TOGA-TAO. Les correlations sont effectuees sur la periode 
couvrant  janvier  1992 - novembre 1993. 
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(panneau ) r6introduit Pa variabiEt6 observee du Pacifique équatorial 
centre-est puisque des coPr6lation.s hf6rieures à 0.5 avec la simulation 
passent nzaintenant au-del8 de 0.8 avec +TAO. Cette simuPatisn est m6mze 
de qualit6 superieure, entre [140°W-1&00W] et [2°S-20N], à la simulation FSU 
(panneau FSU) qui manque m e  partie de la variabilité observée. Les mêmes 
améliorations sont observees sur la panneau des corrélations FSTA oh les vents 
TAO ajoutes aux vents FSU permettent de retrouver la variabilité non simulée 
par FSU dans le Pacifique centre-équatorial. De f a p n  frappante, les simulations 
AMIP+TAO sont globalement- à un- niveau de. qualité -égale. ou supérieure à la 
simulation de FSU dans la bande équatoriale. Ceci avait déjà été remarqué aux 
points de validation du paragraphe précedent. E&, la simulation effectuée avec 
les vents TAO seuls est, dans le guide d'onde equatorial, de qualité comparable à 
la simulation AMIP+TAO ou FSU+TAO et supérieure à la simulation effectuée 
avec FSU. Les traits communs aux simulations AMIP-I-TAO, FSU+TAO et TAO 
seuls sont évidemment liés à l'apport des vents de quali,té issus du réseau de 
TOGA-TAO. 
Dans le paragraphe précédent (A), nous avons vu  que  l'amplitude des 
tensions TOGA-TAO, calculee  directement à l'aide des formules de Liu et al. 
(1979), permettait aux simulations AMIP+TAO,  FSU+TAO et TAO seuls de 
retrouver une partie  de l'amplitude des observations sous-estimée par les 
simulations de FSU et . Pour donner une idée de l'impact synoptique des 
vents TAO sur  l'amplitude des simulations,  nous presentons maintenant, en 
figure 22, la carte des déviations standards des simulations du niveau de la mer 
effectuées avec les 5 jeux de vents durant la période commune observée par 
TOPEX/POSEIDON (septembre 1992 - novembre 1993) et la déviation standard 
des anomalies des hauteurs  de la mer de TOPEX. La raison de ce choix provient 
des résultats du chapitre 2 où il a été vu que la répartition spatio/temporelle  et la 
m6thode grillage des  hauteurs dynamiques de TOGA-TAO produisaient, dans le 
champ grillé de hauteur dynamique, une sous-estimation des hauteurs observées 
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STD CP AMlP VS TOPEX( 10/92 TO 1 1/93) 
C W r n V I I  
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STD CP FSTA VS TOPEX (1 0/92 TO 1 1 /93) 
140E  160E 180 160W  140W  120W lOOW BON 
STD CP FSUU - .  VS TOPEX (1 0/92 TO 1 1/93)  
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140E  l6OE  180 160W  140W  120W lOOW 80W 
STD CP TATA VS TOPEX ( 1  0/92 TO 1 1/93) 
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STD TOPEX (1 0/92 TO 1 1/93)  
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Figure 22 : Cartes  latitude-longitude des deviations  standards  des  anomalies du niveau de  la  mer  simulee  a  l'aide 
des 5 champs  de  vent A", AMTA,  FSTA, FSUU, TATA et du champ  grille  (chapitre  3)  des 
anomalies du niveau de  la mer observe par TOPEX/POSEIDON. Les deviations  standards sont  effectuees 
sur la periode  couvrant  octobre 1992 - novembre 1993. 
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par TOPEX. I1 nous semble donc que la comparaison en  amplitude la plus 
appropriee  doit donc se faire avec les données observées par TOPEX/POSEIDON. 
L'amplikude des sbservatism (STD TOPEX) est clairement sous-esth& le 
long de 5"N d m  la simulation FSU. Le coefficient de frottement de 1.2~10-3 
utilise avec FSU - qui provient de rajustement des tensions de FSU aux tensions 
TAO et minimise aussi la différence entre la moyenne des tensions zonales de 
FSU et de TAO - n'est pas optimal pour simuler, au mieux, l'amplitude des 
observations. Un coefficient de fr~ttement artificiel de  1.6~10-3 (voir chapitre 
précédent) est plus approprié. Comme le . coefficient de. frottement. agit 
directement sur l'amplitude des simulations de FSU, nous pouvons voir que le 
maximum d'anomalies de hauteur de la mer simulées  avec FSU aurait été 
d'environ 4'1.6/1.2=5.3 c m  vers  5"N/160"W.  alors  que  les  observations de TOPEX 
indiquent  que ce maximurn est de l'ordre de 8 cm. Ceci signifie que, même avec 
un coefficient de frottement artificiellement  élevé,  les  imulations FSU sous- 
estiment de 30% l'amplitude observée dans cette région par TOPEX. De même, 
l'amplitude des simulations A" est trop faible sur la majorité du bassin. Au 
contraire, l'ajout des tensions TAO dont l'amplitude est calculée sans coefficient 
de frottement artificiel permet aux simulations AMP+TAO et FSU+TAO de 
retrouver un niveau très comparable aux observations et, comme pour les cartes 
de corrélations, l'amplitude des simulations effectuées avec les tensions de vents 
de TAO seuls poss6de la variabilite des simulations AMP+TAO et FSU+TAO 
proche des observations. Cela démontre, m e  fois de plus, la qualité superieure 
des  vents TAO. 
7.5  DISCUSSION ET CONCLUSION 
Dans l'étude qui précède, nous avons voulu déterminer l'impact des vents 
issus du réseau d'observations de TOGA-TAO sur les simulations océaniques de 
hauteur de la mer du Pacifique équatorial. Il est clairement apparu que 
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l'influence bénéfique et croissante des vents TAO, meme en petits nombres, 
permettait aux simulations AMIP, faible dans le Pacifique équatorial centre-est, 
d'atteindre ou de dépasser le niveau des simulations de FSU. Ce même impact 
augmentait  également la qualité des simulations de FSU.  La comparaison 
synoptique des hauteurs de la mer .simulée sur tout le Pacifique équatorial, à 
partir de 1992, avec les champs de hauteurs grillées de TOPEX et de TOGA-TAO 
du chapitre 2, confirma que l'usage des vents TAO augmentait nettement la 
qualité des variations de phase et d'amplitude des simulations AMIP et FSU 
jusqu'au  niveau où les simulations AMIP+TAO et FSU+TAO. des hauteurs de la 
mer étaient également bonnes. 
A fur et à mesure que le réseau de TOGA-TAO s'accroît, il ne fait aucun 
doute que l'utilisation des vents TAO. seuls, permet d'améliorer les simulations 
de  hauteur  de la mer effectuées avec les vents de FSU qui pourtant incluent les 
vents TAO depuis novembre 1992 (mais le poids des vents TAO dans les vents 
produits par FSU ne nous est pas connu). Ceci est bien visible sur les cartes de 
corrélation de janvier 1992 à août 1994 de la figure 23 effectuées entre les 
observations grillées de hauteur dynamique du réseau de TAO et les simulations 
FSU et TAO seuls. L'accord remarquable entre la simulation avec TAO seuls et 
les hauteurs dynamiques de TAO, dans le guide d'ondes, permet de traiter la 
simulation avec TAO seuls comme un autre jeu indépendant d'observations et 
d'étudier  si  l'évolution dynamique des ondes équatoriales  observées dans les 
chapitres 4 et 5 est aussi visible dans les sorties du modèle océanique. Par 
exemple, nous présentons, en figure 24, les composantes de Kelvin, Rossby 1 et 
Rossby 2 des anomalies de hauteur de la mer de la simulation TAO seuls et des 
anomalies de  hauteurs dynamiques de TOGA-TAO sur la période janvier 1992 - 
août 1994. Les propagations observées dans le modèle forcé par TAO seuls sont 
clairement identiques aux propagations observées dans les hauteurs dynamiques 
TAO. En particulier, l'excellent accord de phase visuel jusqu'à 140°W, confirmé 
par la figure 23, renforce les  conclusions des chapitres 4 et 5 sur l'impact 
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COR CP FSUU VS TAO (01/92 TO 08/94) 
Figure 23 : Cartes  latitude-longitude des correlations  entre  les anomalies du niveau de la  mer  simulee a l’aide 
des 2 champs de  vent  TATA, FSW et le champ grille (chapitre 3) des  anomalies de hauteur  dynamique 
de TOGA-TAO. Les correlations  sont  effectuees sur la periode couvrant janvier  1992 - aout 1994. 
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;:/A ; 5: KELVIN WAVE COEFFICIENT OF CP TATA 
KELVIN WAVE COEFFICIENT OF TAO 
 
IO/ 9/94t -I 
ROSSBY 2 WAVE COEFFICIENT OF CP TATA 
9/94 
ROSSBY 2 WAVE COEFFICIENT OF TAO 
1 
140E  6  180 160W  42 l O O W  140E 160E  8  160W  42 lOOW 
. - -..-- . I..-. -. .-- 
Figure 24 : Panneaux de gauche. De  haut  en bas : Coupe longitude-temps des  coefficients de  Kelvin (haut), de 
Rossby 1 (milieu)  et  de Rossby 2  des anomalies de  la hauteur de  la mer simulee 
a  l'aide de TATA durant  janvier  1992 - aout 1994. 
Panneaux  de droite. Meme  chose  mais pour le champ d'anomalies de hauteur  dynamique  de TOGA-TAO 
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n6gEgeable des ondes de Rossby réfltkhies à la frontière ouest de 1992-1993. 
Rappelons-le, la réflexion à l'ouest est imposêe dans le modèle. AU vu des figures 
23-244 Ses vents du reseau TAO sont incontestablement capables de fournir u n  
forçage suffisant pour simuler correctement les anomalies de hauteur de la mer 
1992. N é m o h s ,  l'évolution saisonni6re et intermuelle du système 
COUPE océm-abnosph6re du Pacifique equatorial est principalement regie par 
1'6voIution des températures de surface de l'océan (et des processus qui 
modifient ces tempQatures). Il est donc nécessaire de determiner l'impact des 
vents TAO SUT les simulations thermodynamiques et dynamiques de la structure 
verticale de l'océan. Four ce faire, le mod& de circulation générale de Gent et 
Cane (1989) modifié par Chen et al. (1994) sera utilisé (Menkes et al.,. 1995). 
C o m e  discu-té en introduction, Ji et. Smith (1994) évoquent le fait  que 
l'assimilation de la structure thermique des premières centaines de mêtres de 
l'océan améliore nettement les simulations océaniques mais ne  peut pas 
remplacer l'impact lié à la qualité du vent. Nos résultats préliminaires laissent 
penser  que  l'incorporation  des vents TAO dans les vents A M P  du  modde 
couplé climatique de NMC, en comblant  les défauts des vents AMP, augmentera 
nettement la qualit6 des simulations océaniques couplees. Dans un deuxième 
temps, il s'agira de mesurer les bénéfices respectifs et/ou cumulés qu'apportent 
les procédures d'assimilation du vent TAO et/ou de la structure thermique de 
l'océan. 
Les procédures d'assimilation de la structure thermique sont non seulement 
importantes pour augmenter la capacité des simulations océaniques mais ont un 
impact  important  sur la  capacité de prévision de certains modèles couplés (Rosati 
et al., 1994). Les conclusions de Ji et Smith (1994) sur l'impact des vents  dans  leurs 
simulations laissent penser que l'état des conditions initiales de vents, plus 
encore que  l'état  des conditions initiales de la structure océanique, est un élément 
déterminant la qualité des prévisions saisonnières et interannuelles du Pacifique 
tropical. L'une des justifications du déployement de TOGA-TAO réside dans la 
capacité potentielle  des données de TOGA-TAO à pouvoir  améliorer les 
prévisions d'ENS0 de quelques mois à quelques années. Ayant démontré, au 
niveau des simulations  des  hauteurs de la mer, que la qualité des  vents de TAO 
était supérieure à celle des vents FSU, il convient maintenant de s'attaquer au 
problème de la -prévision  initialisée avec des vents purement TAO ou combinant 
TAO. Par là, nous pourrons cerner la capacité potentielle du vent TAO à 
améliorer les prévisions d'ENS0 et justifier une partie de l'effort consacré à son 
maintien. 
- .  
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Le progamme TOGA (1985-1994) a été  mis en place pour comprendre, 
observer, sirnder et prévoir ENS0 qui constitue le dérèglement climatique de 
notre planète le plus spectaculaire à 1'6chelle de quelques  mois à quelques annees. 
Durant ce programme,  des théories sur l'apparition et la disparition d'ENS0 ont 
été poskalkes mais rarement confirmkes par les  observations de l'océan réel. 
Parmi ces théories, la plus  populaire  est la théorie de l'oscillateur retard6 (Battisti, 
1988).  Elle est  particulièrement séduisante car  elle  xplique, simplement, le 
comportement du modèle de ebiak et Cane (1987) qui a prkvu  les ENS0 de 1986- 
1989 et de 1991-1992 un an à l'avance. Le modèle théorique d'oscillateur retardé 
repose sur la  propagation  d'ondes longues  équatoriales de Rossby dans le 
Pacifique et sur leur réflexion à la frontière ouest en ondes de Kelvin. Mais, 
jusqu'à très recement, le  manque d'observations synoptiques de l'Océan 
Pacifique équatorial empêchait d'infirmer ou de confirmer l'existence même de 
ces ondes  individuelles  de Rsssby au niveau interannuel. 
Pour repondre justement au besoin  d'observer  l'océan, diverses stratkgies 
ont et6 mises  au  point. Par exemple,  les  missions  atellitaires  telles que les 
missions de GEOSAT (1985-1989) et  de TOPEX/POSEIDON (1992- ) permettent de 
fournir m e  vision synoptique globale de l'évolution du niveau des océans  et, par 
dérivation, des courants geostrophiques de surface. Ces missions constituent 
donc des sources de données inestimables. Toutefois, les données altimétriques, 
coûteuses, sont d'une manipulation délicate et doivent être soumises à diverses 
corrections avant d'être utilisables. D'autre part, ces missions satellitaires ont des 
durées de vie limitées, pour l'instant, à quelques années et la combinaison des 
informations issues de plusieurs missions  satellitaires est une  tâche longue et 
très ardue. Ainsi, ces missions 
d'informations sur l'évolution 
satellitaires ne peuvent actuellement pas fournir 
climatique de notre planète. Toutefois, ces 
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données sont appropriées pour étudier des phénomènes océaniques particuliers 
de l'ordre de quelques mois à quelques années comme les événements d'ENm. 
Durant TOGA, par chance, les altimètres de GEOSAT et  de TOPEX/POSEIDON 
permettent d'obtenir une couverture spatialement fine de l'évolution du niveau 
de la mer du Pacifique durant  l'ENS0  de 1986-1989 et le second El Niiio de fin 
1992-1993. 
Durant TOGA aussi, mais plus spécifiquement  axés sur l'évolution de 
l'océan équatorial durant ENSO, des réseaux d'observations i n  situ ont  été 
développés. L'élément central de - ces réseaux in-sifa . est. constitué par les 
mouillages  de TOGA-TAO.  En plus  d'être théoriquement capable d'observer 
l'évolution d'ENS0 en temps réel,  le  réseau  TOGA-TAO est censé fournir les 
données permettant d'augmenter notre capacité, développée durant TOGA, de 
simuler et de prédire ENSO. Contrairement aux observations altimétriques, les 
données in-situ de TOGA-TAO sont facilement accessibles et ne nécessitent pas 
de  lourdes corrections. Par  contre, la répartition discrète des mouillages de 
TOGA-TAO,  le vandalisme  perpétré  sur ces mouillages,  les pannes de capteurs ...; 
bref,  la perte de données en des points de mouillages particuliers peut 
potentiellement géner la détection de certains phénomènes océaniques qui sont 
importants durant ENSO. Par conséquent,  il est important de déterminer la réelle 
capacité de TOGA-TAO à fournir les données requises pour mieux comprendre 
ENSO. 
La possession  desobservations  satellitaires  d  GEOSAT, de 
TOPEX/POSEIDON et des données i n  situ de TOGA-TAO fournit un vivier 
d'observations indépendantes du Pacifique équatorial avec  lesquelles nous 
pouvons étudier la réalité des théories postulées pour expliquer le phénomène 
d'ENSO. Cette même combinaison d'informations indépendantes  permet 
d'évaluer la qualité mutuelle des sources d'observations et de déterminer leur 
capacité à valider l'effort d'observation, de simulation et de prévision d'ENS0 
déployé au cours du programme  de TOGA. 
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Dans la thSse qui precSde,  j'ai cherhé A valider m e  partie de l'effo.rt 
th6orique et obsewationnel, développk durant TOGA, en tentant de répondre 
a u  questiom enbemél6es s~vantes:  
1 - Les donn&s satellitaires de GEOSAT, de TOPEX/POSEIDON et  de TOGA- 
TAO nom permettent-elles de confirmer ou infirmer, dans l'oc6an  rkel, une 
partie des m é e d m e s  supposés par la théorie d'ENS0 de l'oscillateur retard6 
(Battisti, 1988 et Mantua et Battisti,  1994)  qui  repose sur la propagation d'ondes de 
Rossby vers l'ouest et  leur r6flexion 2 la  fronti6re ouest en ondes de Kelvin ? 
2 - TA réseau TOGA-TAO e s t 4  réellement. capable . d'observer l'évolution 
d'ENSO, de produire  des données susceptibles de valider ses  théories, 
d'améliorer les simulations et,. potentiellement, les prévisions ? 
Pour répondre à la question 1, nous avons traité  les données synoptiques de 
hauteurs de la mer de GEOSAT (novembre 1986-février  1989), de 
TOPEX/POSEKON et d'un champ grillé d'anomalies de hauteur dynamique du 
réseau TOGA-TAB. Nous avons vu qu'il  &ait  possible d'obtenir des champs 
d'anomalies de hauteurs de la mer et de courants géostrophiques zonaux de 
qualité durant la p6risde 1986-1989 et de fin  1992-1993 dans le  Pacifique équatorial. 
Pour  arriver à ce stade, les données de  GEOSAT demandent un effort de 
traitement trss important qui peut &re fortement réduit avec des données de 
TOPEX/POSEIDON de plus grande qualité.  Malgré  tout,  les données utilisables de 
ce dernier ne  peuvent Stre obtenue qu'après diverses  corrections qui  sont 
inévitables du fait de la nature indirecte des mesures du niveau de la mer. Au 
contraire, les données de TOGA-TAO sont immédiatement et facilement 
utilisables en temps réel. Et, malgré la répartition grossière du réseau de TOGA- 
TAO,. le champ grillé de hauteur dynamique est en excellent accord avec les 
données de résolution plus fines de TOPEX/POSEIDON. Ayant obtenu et validé 
les données synoptiques de GEOSAT, TOPEXIPOSEIDON et TOGA-TAO, nous 
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avons  exploré la validité des propagations  et réflexions supposées par 
l'oscillateur  etardé. 
Une  méthode originale de projection permet de  séparer  les ondes 
océaniques du niveau de la mer observée par GEOSAT, TOPEX/POSEIDON et 
TOGA-TAO ainsi  que les composantes de vents de surface  qui les peuvent 
générer jusqu'aux limites ouest et est du Pacifique équatorial. Durant la période 
des ENS0 1986-1989 et de fin 1992-1993 et, sur toute l'étendue du bassin, il est 
démontré que des ondes individuelles de Kelvin, premier et deuxième modes 
méridiens de Rossby se propagent  dans les données observées par TOGA-TAO et 
de Kelvin, premier, deuxième et troisième  mode méridiens de Rossby se 
propagent  dans les données altimétriques de GEOSAT et  de TOPEX/POSEIDON. 
Ces ondes expliquent la majorité de la variance des anomalies de  hauteur  de la 
mer et des courants géostrophiques zonaux observés dans la bande équatoriale 
[5"S,5"N]. Ceci prouve qu'il est possible de regarder, aux échelles saisonnières à 
interannuelles,  l'évolution  des  a omalies  d   hauteurs  et  courants 
géostrophiques zonaux de l'Océan  Pacifique équatorial en termes d'ondes 
équatoriales  individuelles. Par  voie de conséquence,  les variations océaniques 
précédentes sont, à ces échelles de temps, essentiellement linéaires comme prévu 
par les théories équatoriales d'ENS0 et les  modèles numériques océaniques 
simples de la dynamique équatoriale. 
Nous avons montré que, durant ces périodes,  le vent jouait un rôle 
primordial  pour la génération des  ondes  de Kelvin et de Rossby observées dans  le 
Pacifique ouest, centre et est alors  que les  réflexions des ondes aux frontières est et 
ouest  semblaient négligeables. En particulier, c'est  le vent intrasaisonnier du 
Pacifique équatorial ouest qui est le principal générateur des ondes de Kelvin 
intrasaisonnières qui atteignent la  côte est du Pacifique en phase avec  le 
réchauffement saisonnier qui dégénère en El  Nifio. La coincidence de la 
génération de ces vents du Pacifique ouest et des développements El Nifio de type 
saisonnier qui suivent ne peut pas être fortuite. Toutefois, les connexions entre 
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les ph6nomhes htrasaisomiers, saisormiers et h te rmuels  ne sont pas bien 
cornus  et constituent un terrain d'investigations qui  promettent d'&e 
frucheuses. 
L'absence de réflexion  efficace à la frontière ouest est  en contradiction avec la 
dynamique de l'oscillateur retardé de Battisti (1988) et  l'étude de Mantua et 
Battisti (1994). Pour expliquer la fin des événements El Nifio de fin 1986-1987 et 
fin 1992-1993, il faut donc chercher une alternative à la théorie de l'oscillateur 
retardé. Picaut et Delcroix  (1994) suggèrent que des ondes de premier mode 
méridien de Rossby de dovwelljng observées durant 1987 participent à la 
renverse des anomalies chaudes d'El Nifio en anomalies froides de La N 5 a  de 
1988-1989. En 1993, une onde très similaire est observée et pourtant, l'événement 
chaud de 1991-1993 n'est, pour  l'instant,.  suivi d'un événement froid. Au 
contraire, il semble suivi d'un nouveau réchauffement. I1 faut donc rechercher 
des mécanismes autres que  ceux purement basés sur la théorie des  ondes 
equatoriales. 
Les études théoriques de Hirst (1988) et Neelin (1991) suggèrent  une 
approche  différente  mettant  en jeu des modes coupl& propres  au système océan- 
atmosphère pour lesquels l'action des ondes océaniques  libres est négligeable. 
Puisque  nous avons observé  des ondes libres qui ont  une action sur la 
dynamique et la thermodynamique (Picaut et Delcroix, 1994) de l'océan, c'est sans 
doute la combinaison de divers mécanismes qui  peut xpliquer le 
développement  et l'évolution de  tous les ENS0 (Wakata et Sarachik,  1992). 
Toutefois, il est clair que chaque événement ENS0 est différent, il est donc très 
dangereux de créer des composites qui dénaturent l'évolution réelle et distincte 
des événements El  NiEio (ou La Nifia). De  même,  il est irréaliste de vouloir 
généraliser, à d'autres ENSO, les conclusions que nous avons tirées durant 1986- 
1989 et fin 1992-1993. Lorsque les données le permettent, il convient d'étudier 
minutieusement l'évolution de chaque événement séparément et, cela fait, tirer 
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des conclusions SUT les processus susceptibles d'expliquer  certains traits de leur(s) 
évolution(s). 
Certainement, la simplification du comportement d'ENS0 qui conduit à 
postuler des théories comme l'oscillateur retardé est d'un grand intérêt pour la 
discussion scientifique. Malheureusement,  lecomportement  réel de l'océan 
durant ENS0 est infiniment plus compliqué et  non répétitif et il est donc 
indispensable  d'étudier, en parallèle,  lesobservations disponibles pour 
déterminer la véracité des théories.  Avec  le développement des  réseaux 
d'observations synoptiques, cela devient enfin possible. et .il.. faut absolument 
poursuivre et amplifier l'effort observationnel existant. Pour poursuivre le cadre 
plus particulier de la recherche effectuée au cours de la thèse, pour comprendre 
les mécanismes qui semblent mettre en défaut l'aspect ondulatoire de la théorie 
de l'oscillateur retardé  durant la  fin 1986-1987 et la fin 1992-1993, pour  déterminer 
l'impact du cycle saisonnier sur ces Los Nifios, expliquer l'évolution 
thermodynamique de l'océan et donc la  différence d'évolution ultérieure des 
événements, nous devrons, en fin de compte, nous tourner aussi vers les 
modèles de circulation générale simulant la variabilité dynamique  et 
thermodynamique du Pacifique tropical. 
Toutefois, en étudiant les observations de hauteurs de la mer déduites des 
altimètres de GEOSAT, TOPEX/POSEIDON et du réseau de TOGA-TAO, nous 
avons mis en défaut,  durant  deux El  Niiio, certains  aspects de l'oscillateur retardé 
évoqué par Mantua et Battisti (1994), nous avons observé le déroulement des 
événements et leur co'ïncidence avec le cycle saisonnier et donc répondu à la 
question 1. Nous avons aussi répondu partiellement à la question 2 puisque la 
similitude  des  aspects  dynamiques  observés  par TOGA-TAO et 
TOPEX/POSEDON prouve  que le réseau TOGA-TAO est maintenant capable de 
détecter les ondes longues essentielles à la dynamique de l'océan Pacifique 
équatorial  aux échelles de quelques mois à quelques années. 
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Pour répondre plus profondement à la question 2, nous avons chereh6 g 
d 6 t e h e r  si les donnees TOGA-TAO pouvaient augmenter les performances de 
ces sirnulatiom. Puisque les vents de l'oc6an constit~~mt un forcage primsr&al 
des modèles et que les domees de TOGA-TAO fournissent ces  vents, il est 
naturel de mesurer l'impact des vents TOGA-TAO sur les simulations du 
Pacifique equatorial. 
Dans un premier temps, nous avons mesuré l'impact des vents TAO sur les 
simulations des hauteurs de la mer du modèle linéaire deux modes verticaux 
utilisé par Busalacchi et @ G e  (1985) que nous avons.  ajusté, auparavant, à 
diverses observations in-sifu. La combinaison des vents observés de TOGA-TAO 
permettent de rehausser la pauvre qualité des simulations  effectuées  avec  les 
vents de NMC à -un niveau comparable, mire supérieur, aux simulations 
effectuées avec FSU. Aussi, avec l'extension importante du réseau depuis 1992, 
nous avons montrk qu'il était possible de dériver un jeu de vent purement issu 
de TAO avec lequel les simulations atteignaient un niveau de qualit6 supérieure 
aux simulations de FSU. L'accord trouve entre les simulations de hauteur de la 
mer du modèle linéaire purement forcé avec les vents TAO et les observations 
in-sifu grillees de hauteur dynamique de TOGA-TAO est au niveau d'accord 
obtenu entre les observations de TOPEX/FOSEIDON et de TOGA-TAO. Il est donc 
possible de manipuler les simulations du  modde linéaire force c o m e  une autre 
source indépendante d'observations. 
Le reseau de TOGA-TAO fournit donc les informations atmosphériques de 
surface capables d'augmenter la qualité des simulations de hauteur du niveau de 
la mer du modèle linéaire. Pour démontrer l'impact bénéfique des vents TOGA- 
TAO sur les simulations océaniques, il ne suffit pas d'améliorer les simulations 
des anomalies du niveau de la  mer d'un modèle  linéaire mais il faut  aussi 
améliorer les simulations dynamiques et thermodynamiques des modèles 
océaniques de circulation générale. Or, des études en préparation (Menkes et al., 




dynamiques et thermodynamiques du modèle de circulation générale océanique 
utilisé par Chen et al. (1994). 
Un des  grands enjeux  actuels est de pouvoir obtenir un jeu cohérent 
d'informations océaniques de toutes les données observées et des simulations. I1 
n'existe pas  de jeu de données complet en temps et espace relatant la réalité. Ce 
jeu de données n'existera jamais  mais  il est possible de s'en  approcher en 
combinant de façon optimale les  informations issues des observations et  des 
simulations océaniques lorsque la qualité des simulations et des observations est 
proche, comme pour nos champs de niveaux de la mer. Ceci sera effectué par 
projection des  observations sur le modèle linéaire avec un filtre de Kalman selon 
(Miller et al., 1994). Combiner les observations et les simulations est une tâche 
qui  s'effectue déjà dans certains modèles couplés- qui pratiquent l'assimilation de 
données. Le but est  d'améliorer  l'état simulé de l'océan et/ou de  l'atmosphère  en 
le rapprochant de l'état observé.  Cette procédure  donne des résultats très 
encourageants  dans le modèle couplé de NMC (Ji et  al., 1994). 
Améliorer l'état  des simulations en assimilant  les  données, c'est aussi 
améliorer la capacité de prévision  (Rosati et al., 1994) qui est  sensible aux 
conditions initiales de l'océan et de l'atmosphère. En l'état actuel des choses, 
pourtant,  personne  'a évalué l'impact, sur les  prévisions  d'ENSO, de 
l'assimilation de la structure thermique observée de l'océan versus l'impact du 
forçage par des vents de qualité de TAO. Mais, les résultats de Ji et al. (1994) 
indiquent que l'assimilation de la structure thermique de l'océan ne peut pas 
compenser les erreurs  de forçage de leur vent AMIP. 
Puisque  nous  avons développé un forçage  combinant  les vents TAO  avec les 
vents AMP qui donnent de meilleures simulations dynamiques que les vents 
FSU. Nous avons donc bon espoir que l'implantation des vents TAO, dans les 
vents A M P  de N" ,  permette de meilleures simulations dynamiques et, peut- 
être de meilleures prévisions. 
vent comme le vent TAO ou 
Avant de tester 
de l'assimilation 
l'apport respectif d'un meilleur jeu 
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reproducing aspects of the El Niiio-Southern OscilIation-~(ENSO)~pheriomenon:In this:;::z . 
paper, observational evidence of first bziroclinic  equat0rial:Kelvin aid.first symmetric :;:;:! 
meridional Rossby waves is found in Geosat-derived sei'lèGe1 &ïomdies (SLA) and : '.,_ . , 
surface zonal current anomalies  (ZCA)  in the equatorial  Pacific  ocean  .during the 1986- 
1987 El Niiio and the ensuing 1988-1989 La Niiia.  This  was made'possible after 
extensive quality control and  specific  processing of the recently  improved  Geosat 
geophysical data  records pertaining to  the 17-day Exact Repeat Mission. In particular, 
the processing was made so that  the Geosat-derived ZCA best fit near-surface zonal. . 
currents from  three equatorial moorings at 165"E, 140"W, and ll0"W. The Geosat- 
derived .SLA and ZCA are'decomposed into first  baroclinic  equatorial  Kelvin  and 
gravest Rossby modes. The emphasis is then put on the chronology of the ZCA at the 
equator where the currents are  the most  energetic and where  Kelvin  and  first 
symmetric Rossby waves explain  most of the variance in ZCA,  in  similar  proportion. 
The 1986-1987 El Nifio  is  mostly  characterized by a strong  downwelling  Kelvin  wave 
in December 1986, a series of  downwelling  Kelvin  waves  in March-October 1987, and 
a strong  upwelling Rossby wave in  March-September 1987. These waves are consistent 
with  wind forcing, and all  give rise  to notable  eastward  ZCA for almost an,entire year. 
During the El Nifio-La Nifia transition period there is the occurrence of two 
downwelling Rossby waves originating  from the.eastern Pacific at times of favorable 
wind forcing. These Rossby waves switch the basin-wide  ZCA  from  eastward to 
westward, terminating the warm event, Then, the 1988-1989 La Niiia  shows the 
generation of a series of upwelling  Kelvin  waves  which are clearly  identified  in  March/ 
April and September/October 1988. These upwelling  Kelvin  waves are apparently 
related to the enhancement of the trade wind  in the western  half of the basin. These 
waves  maintain the basin-wide  westward  ZCA for more  than a year,  although the ZCA 
is  slightly  reduced  by a front of upwelling  Rossby  waves  in  phase  with the normal 
seasonal cycle. The Kelvin wave forcing and sign of Kelvin  wave  contribution  versus 
Rossby wave contribution to ZCA  in the western  Pacific are discussed,  and  we 
conclude that neither  pleads  in favor of the delayed  action  oscillator  mechanism, 
- -  . 
.. ......... ........ ..  . S . : .  
1. Introduction ground, the idea to get some skill  in its  prediction.  Although 
successful predictions were made [Cane el al., 19861, they 
Climate variability is caused by complex interactions cannot be fully satisfactory without understanding the intrin- 
between geophysical fluids and land surfaces. On interan- sic ENSO mechanisms. 
nual timescales, efforts to understand these interactions F~~~ a theoretical point of view the theory of equatorial 
Oscillation (ENSO) phenomenon, given its huge signature in important step toward the understanding of ~1 ~ i f i ~  
with its possible impact on  globd  atmospheric and oceanic successful in reproducing integrated quantities  such as sea 
conditions [see Philander, 19901. Being of major importance level [Busalacchi and OpBrien, 1981; Busalacchi and Cane, 
amount of scientific interest and endeavor with, as a  back- components in models coup,ing the Ocean and the 
have focused on the imegular El NiiiO-southern waves [Malsuno, 1966; Moore, 19681 appears  as  an  histon- 
and Over the tropicd Pacific and Indian Oceans, together events,  and linear models related to this theory  were  rather 
to the economies of  many nations, ENSO generated a 19851. M ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ,  long equatorial have remained 
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atmosphere, thereby generating new ideas on why ENSO 
occurs [e.g., Buffist i ,  19881. From an observational  point of 
view the size of the tropical Pacific was a major impediment 
to the global description of ENSO  and  to  the  assessment of 
the foundation of equatorial waves. Providing an almost 
synoptic coverage of the tropical Pacific, at short time 
intervals, the U.S. Geodetic Satellite (Geosat) was instm- 
mental in these goals (see Arnaulf  and  Pirigaud [ 19921 for a 
review). More than one decade after the seminal observa- . 
- -  
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Figure P. Available ground tracks ofthe mean Geosat 17-day repeat orbit over the tropical Pxific. The . 
dots  denote  the locations of in  situ comparisons,  as detailed in Table 1. 
, '. . .  
tional  work of Wyrtki [1975], it is only with the  advent of 
Geosat that equatorial Kelvin and first symmetric Rossby 
waves were comprehensively evidenced over the whole 
Pacific basin [Miller ee al., 1988; Delcroix er al., 1991%. 
The present  paper is an extension of the  work of Belcroix 
el al. [I9911 which was based on  the first 13 months of the 
Geosat Exact Repeat Mission, ,from November 1986. to 
November 1987. Here  we will usk an improved version.of 
the Geosat geophysical data record [Cheney et al., 19911, 
and we will describe and analyze both the 1986-1987 El Nifio 
and the ensuing 1988-1989 La Nifia, from  November 1986 to 
February 1989. Also, the  emphasis will be  put mainly upon 
the  surface  zonal  current anomalies (ZCA) which are more 
intrinsically involved  than the  sea level anomalies (SLA) in 
equatorial ocean dynamics. Furthermore, the analysis will 
be done in such a  way as to obtain some quantitative 
information on  the  actual role and possible origin of equato- 
rial waves. Specifically, the ZCA will be  analyzed in terms of 
orthogonal equatorial  waves, assuming that  the major con- 
tribution to  SLA and ZCA is produced by the first baroclinic 
mode so that  the  other modes will be  ignored. Evidence in 
support of this is given from models [Busalacchi and 
O'Brien, 19811 and observations [Gill, 19823, although the 
second baroclinic mode is likely to contribute in SLA and 
ZCA [Busalacchi and Cane, 1985; Bigg and Blundell, 1989%. 
Such an approach has already been employed on model 
results [Battisri, 1988; Wakara and Sarachik, 19911 and on 
observational  along-track  expendable  bathythermograph 
(XBT) data [Gill and Bigg ,  1985; Bigg and Blundell, 19891. 
To our knowledge, the basin-wide observation of ZCA 
during a complete  ENSO  cycle  has  bien  neither  described, 
nor so analyzed  previously, 
The anangement of the remainder of the paper is as 
follows. Section 2 presents the Geosat data and data pro- 
cessing, starting from the raw sea level data to obtaining 
gridded SLA  and ZCA fields. Section 3 details useful sup- 
plementary in situ data and their processing. These will be 
used in section 4 in order  to validate the Geosat-derived SLA 
and ZCA using sea level from 10 island stations situated 
within 1OoN-1o"S, 0/500-dbar dynamic height anomalies 
from 12 moorings in the  equatorial belt,  and  measured ZCA 
from three equatorial  moorings. The description of  the 
. .  . -  
standard deviations in Geosat-derived SLA and ZCA over 
the tropical Pacific is given in section 5, togetherwith first 
evidence in SLA of first baroclinic  equatorial  Kelvin and first 
symmetric Rossby wave propagation  during November 1986 
to February 1989. In section 6 the respective contributions of 
equatorial Kelvin and gravest Rossby  waves are quantified 
in ZCA, projecting the SLA and ZCA into meridional 
modes; details on the  projection are found in the appendix. 
The  results indicate that  about 70% of the variance in ZCA 
can be accounted for by equatorial  Kelvin and first  symmet- 
ric Rossby modes within 4"N to 4"s. This is the region where 
the ZCA are the most energetic and are likely play a crucial 
role in ENSO cycle. Projection of the zonal wind anomaly 
forcing into Kelvin and first symmetric Rossby  modes is also 
presented. Focusing only on the  equatorial band, section  7 
presents  a chronology of the ZCA, which are described in 
terms of  Kelvin and first symmetric (m = 1) Rossby waves 
and related to the evolving zonal wind anomaly forcing. A 
conclusion is given in  the last section. 
2. Geosat Data and Data Processing 
2.1. Geesat-Derived Sea Level Anomaly 
The present analysis is derived from the new version of 
the Geosat geophysical data records (GDR), produced by the 
National Oceanic and Atmospheric  Administration [Cheney 
el al., 1991%. Following the original GDR [Cheney et al., 
19871, this new version uses improved satellite ephemeris I 
and environmental corrections, all of which enhance the 
overall accuracy of the Geosat  data.  From  the  new GDR we 
have selected data  covering the tropical Pacific Ocean (35"s 
35"N; 10So&-70"W) from November 8, 1986, to September 
26,  1989 (62 cycles). During this period, called the Exact 
Repeat Mission (ERM),  Geosat  was in a 72" orbit inclination 
and its ground tracks  repeated every 17 days. At the  equator 
the intertrack distance  was  about 1.6" longitude and 3 days, 
although the distance between ascending and descending 
tracks reduced to 0.8" and 1.5 days (see Figure 1). In the 
GDR the along-track measurements were averaged every 1 
s, resulting in  a 6.8-km along-track  resolution. 
Techniques to retrieve sea surface heights from Geosat 
altimeter and other  measurements are amply  documented by 
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Cheney  et  al. [1987,  19911. Here we only  outline the correc- 
tions  we used. Corrections accounting for  the effects of solid 
earth  and  ocean  tides,  dry  troposphere, ionosphere,  inverted 
barometer,  and electromagnetic bias were similar to  the  ones 
given in  the original GDR. Besides, unlike the original GDR, 
the  new  tropospheric  water  vapor correction was derived 
from  measurements  made  by  the TIROS  operational  vertical 
sounder ("OVS) before July 1987 [Emery e! ai., 19901 and  by 
the special sensor microwavelimager (SSM/I) from July 1987 
[Wentz, 19891. Moreover, the  new orbit  was  calculated  from 
the  ephemeris computed .by..Hajnes et ai. [I9901 which is 
based  on  the geopotential  Goddard  Earth Model (GEM)-= 
of Marsh et al. [1990], along with Doppler data from a 
network of stations. All these corrections  were worked out 
as  they are proposed in the GDR by Cheney et al. [1991]. 
Even  though  the new GDR was an improvement over  the 
original one, additional  processing  was still necessary, 
mainly, to.: "remove" the geoid, to minimize residual  orbit 
error,  to filter out unrealistic physical values, and to reduce 
the huge amount of data to gridded fields. This was done,in 
the following five  steps: (1) a "mean" sea level was obtained 
along each  repeat  track, ignoring small longitude departures 
(cl kmj of all repeats; (2) sea level anomalies (SLA) were 
subsequently computed; (3) along-track filtering was then 
performed; (4) along  each track a first-order polynomial was 
fitted to  the  SLA and the linear trend was removed;  and (5)  
SLA and  derived surface geostrophic zonal current anoma- 
lies (ZCA) were finally gridded. These steps are detailed 
below,  keeping in  mind that all adjustable  parameters (orbit 
correction  scheme, timelspace filter lengths, grid size, etc.) 
were chosen so that  the ZCA  approach in situ measurements 
of near-surface zonal current at three equatorial mooring 
locations (see section 4). This approach  constitutes the most 
stringent test  for validating Geosat in view of the sensitivity 
of the  geostrophic approximation to small sea level pertur- 
.bations near the equator. 
In  the first step  the mean sea level was considered defined 
at any  one position if at  least 31 out of 43 possible values 
ranging within -+25,000 cm were present during the first 43 
repeat cycles (November 8, 1986, to November 7, 1988); 
otherwise,  no mean was computed.  This 31/43 threshold is a 
compromise  between having a minimum of values so that the 
mean is a meaningful quantity  and having a sufficient spatial/ 
temporal data  coverage; it is similar to  the 70% threshold 
used by Zlotnicki [I9911 and Ftc et al. [1991]. We  note that 
the mean is computed  over 2 entire years which include both 
an El Niiio and a La Nifia event so as to minimize a possible 
bias introduced by the seasonal and interannual variability. 
In the  second  step  the mean was subtracted from each value, 
and  only SLA ranging within k 150  cm were  considered. In 
the third step, along-track slopes in SLA yielding surface 
geostrophic current anomalies faster than 2 m/s  were ex- 
cluded after being visualized. Then, following a technique 
described  by Picalrt et al. [1990],  200-km (total length) 
median and  Hanning filters were applied to the along-track 
data, in order  to  suppress remaining nonphysical spikes [see 
Picalcf et ai., 1990, Figure 21. Also, data gaps smaller  than 
100 km were filled through  linear interpolation. The fourth 
step consisted of removing a polynomial trend from the SLA 
along each 3SoS-35"N track in order to minimize the residual 
orbit error. Sensitivity studies based on comparisons with in 
situ measurements (see section 4) led us to choose a first- 
order polynomial.  This is consistent with the results of 
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Cheney et  al. [19891 which have  shown.that  the..orbit error 
can be modeled.as a linear'trend to a few centimeters  over 
arcs as long b'lO,OOO-h);~ven  the radial  precision of the 
new orbit .(40 cm mS)~.;Iri practice, long continuous arcs 
were sometimes  not available owing to data  gaps or near  the 
periphery of the Pacific basin. Because  computitions  of  tilt 
and bias over short 'arcs could be ill defined' or' lead to  ' 
elimination of oceanic'signd,.  we  plotted  each arc shorter 
than 2 5 p  km, compared it visually to its neighbors, and 
discarded obviously erroneous ones  and  ones  that did not 
-reach 1250-km length. Moreover,  information about  the  arc 
length relative to each SLA' w a s  kept  to  be  used  further in 
the gridding procedure. At this stage of the processing we 
had "removed" the geoid and the 2-year average  sea level 
(steps 1 and 2), the along-track wavelengths shorter  than 200 
km (step 3), and  the orbit error  (step 4). 
The last step of our  data processing was  to summarize the 
huge amount of SLA  data  onto a regular spacehime grid. 
Given our objeGtives and following Deicroix et ai. [ 199 I], we 
chose  to grid the  SLA  data  onto 0.5" latitude, 5" longitude, 
and 5-day bins covering the tropical Pacific from  28.9s  to 
28.5"N, 125"E to 75"W (see  Figure l),  and from November 
23,  1986, to March 2, 1989. Note that reduction of the 
original spacehime coverage results from filtering and  qual- 
ity control procedures; in'particular,  from March 1989 the 
amount of validated data collected by Geosat decreased 
dramatically owing to large solar activity [Cheney et ai., 
19911. To construct the three-dimensional  grid, the  SLA  data 
were first grouped into 33, 10" overlapping longitude bands 
centered  every 5" of longitude from 125"E to 75"W. In each 
longitude band the  SLA were  then  grouped in 5-day bins and 
averaged every 0.5" latitude,  each value being weighted both 
by its  distance to  the closest grid point  and the length of the 
track from which it was issued. The  SLA  data were then 
gridded in time using a Laplacian interpolation scheme. 
Finally, the gridded SLA were  smoothed with 3.5" latitude, 
15" longitude, and 35-day Hanning filters to reduce small- 
scale noise resulting from timelspace  combination tech- 
niques. 
2.2. Geosat-Derived Surface Geostrophic Current Anomaly 
Given the SLA 11,  the anomalies of zonal surface geo- 
strophic  urrent off and at the  equator  are  expressed 
respectively as 
fu = -gh I 
pu = -ghyy (lb) 
where f is the Coriolis parameter; p, its meridional deriva- 
tive at  the  equator; g, the acceleration due  to gravity; and 
the subscripts denote the first ( y )  and second ( y y )  deriva- 
tives in the meridional direction. Following Picaul and 
Tournier [1991], a  correction factor C ( y )  must be added to h 
to ensure continuity between 11 deduced from the  first-  and 
second-derivative calculations. The equatorially  trapped 
correction factor C( y )  is expressed as: 
Given (1) and (2), the ZCA were  calculated from the gridded 
SLA using first- and second-order, centered finite difference 
schemes off and right at the equator, respectively, with a 
trapping scale L of 2" latitude. I t  must be remembered that ' 
. .  
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:: .. p."site:::.r.. . -. . .  Longitude ' ' N  8 msg rmsi GI1 m s d i f  
. .  . . . . . . . .  . . .  .. * : 1 - .  . . . .  
. .  . , . .*; ,:  . . . .  sila Level A~ornaly 
I + l p + p y g i  ; . . 1 . m ,  154.8"E  27  0.49 3.3 7.5 o.+ 6-6 
Pphpe1 ., ' . 'TN, 958.2"E 2 7 5  0.93  5.0  11.4 0.44 7.0 
Mty~Mg, mean 23 ' ' . 2'N, 16YE ' '314 0.58 4.3 5.9 0.72 4.9 
Moo,ring, -can TS O", 165°F 27 D. 15 4.0 5.4 0.75 6.2 
' .  with monthly T$ 27  0.47  4.0 4.6 0.87 4.5 
Nau$ . 0.53, l66.9'E  27.5  0.65  4.2 . 7. I 0.60 5.4 
Mooring, mean T$ 2"s ,,165"E  20.5  0.40 4.2 7.0 6.59 6.6 
with mcpnthly aS 20.5  0.64  4.2  5.9 . 0.71 4.6 
Mooring, mean TS 5 3 ,  lGYE 16  0.82  6.8  12.5 0.55 7.9 
'with monthly TS 16 0.88 6.8 11.0 0.62 6.0 
Majuro 7.1"N,  171.4"E 26:5 0.86  5.8  8.8  0.66 4.8 
Funafuti  $.YS, 179.2"E 27.5  0.77 6.9 8.9 0.78  5.7 
Penrhyn . . 9 3 ,  158"W 27.5  0.76 4.4  5.9 0.76 3.9 
Mooring, meaq TS 2 W ,  140%' 15.5  0.86 6.3 10.7 0.5s 4,2 
Mooring, mean T S  2 3 ,  140"W 21 .5 0.93 7.2 8.8 0.82 3.4 
Nukugva , $.9"S, 1Sio0y 24  0.72  3.3 5.2 0.63 ' 3.6 
Mooning, mean TS 5"N, 110"W 24 0.77  6.2  8.4  0.74  5.4 
Modring, mean TS 2"N, ll0'W 21 .5 0,81 5.8 8.0 0.73 4.7 
Mooring, mean TS O", 110"W . . . . . .  28 0.79  6.0  9.3  0.64 5.9 
Mooring, mean TS 223, ll0"W 22  0.70  5.7 8.7 0.66  6.2 
Mooring, mea? TS YS, l1O0W 21 0.61 4.3  6.9 0.62 5.5 
Santa Cruz '. .; O.g.S, 90.3"W 27.5  0.46  3.3 8.2 0.40 7.3 
Mean 0.74  0.67  5.3 
Zonal Current Anonmly 
Mooring, s = 50 m O", 1 6 f E  24.5  0.92  41.9  41.9 I .O 16.6 
Mooring, z = 10 5 O", 140"W  27  0.70  30.7  31.7 I .O 24.0 
Mooring, z = 10 m O", ll0"W 28 0.49  29.3  32.3 0.9  31.4 
Mean 0.70  34.0  35.3 1 .O 24 .O 
'*th monthly 23 . . .  14 0.59 4.3 5.5 0.78 4.6 
I 
8 
Ka$2ri 2.8"S, 171.7"W 27.5  0.73 6.0  7.0 0.86 4.9 
christslias :' 2 w ,  1y.T"y 27.5  0.85 8.6 11.9 0.72  6.4 
Mopring, meanTS '. 0, 140%' ' 28 . . .  0.95 9.0 12.3 0.73.. 4.8 
Computed at each  site is the length ofthe time series N in months,  the  correlation coefficient pi, the rms of the Geosat-derived rmsg and 
in situ rmsi measurements,  their ratio GII, and'!he rms difference rmsdif. Dimensionaliaed units are cenlimctcrs and dynamic centimeters 
(mooring data)  for sea level and centimeters per  second for surfacc current. 
. ~~~ 
the  correction  factor C(y) does not alter the SLA ayd ZCA 
right at  the  equator ( y  = O); i t  just smoothes ou! the ZCA 
within degrees off ihe equator [see Picauf and TÜurnier, 
1991, Figure 31. 
3. Additiolnal Data 
Various supplementary data are used in the following 
discussion in order  to  assess  the quality of Geosat-derived 
SLA 2nd ?CA, as 'weu as to help interpreting the ZCA 
during the 1986-1488 E! Niho and La Nj6a period. 
In si& compa+on~ o f  Geosal-derived SLA were per- 
formed frdm  tide gauge measuriments and O/508-dbar dy- 
namic height anomalies. aide gauge sea leiel data were 
provided by the Tropic+l Ocean and Global Atmosphere 
UO@A)  sea level network IWyrtk; et al., '1988J: Among all 
available sea level stations  we  selected 10 stations iocited 
within 10"N to IOOS, far from  continenial  masses, and with 
almost tontinuous  records from  November 1986 to February 
1989 (Figure 1 and Table 1). The sea level data' consist of 
daily mean values that do not include the divmal and 
semidiurnal tidal components.  Instrumental  uncertainties 
combined with island  effects result in an error of 3-7 cm in 
the in situ sea level estimates. 
In the open Ocean, daily OKOO-dbar dynamic height anom- 
alies were obtained from temperature sensors of 12 TOGA- 
Tropical Atmosphere Ocean (TAO) moorings located in the 
equatorial band at l65"E, 140°W, and ll0"W (Figure 1 and 
Table 1). These !'sea level" time  series present  the  advan- 
tage of being evenly distributed in the equatorial  wave  guide, 
in contrast to  sea level stations mainly located in the  western 
half  of the Pacific. The OKOO-dbar calculation was done,  for 
$1 moorings, with Levitus 119821 mean TS relations and,  for 
the moorings at l6S"E, with monthly TS relations derived 
from '11 cruises [see Delcroix et al., 19921. Few Short data 
gaps in the temperature 'time series  at specific levels have I. 
been  filled by extrapolation of neighboring levels usjng linear 
regression coefficients derived from  overlapping time series; 
extrapolated values represent only 7% of the total  values. Kt 
is interesting to  note  that t h e  significance of our 0/500-dbar 
dynamic height anomaly is 'altered by the use of mean TS 
curve (at 11O"W and 140"W) and 500-dbar reference level. 
The  use of mean TS  curves can result in a more than 5-cm 
error along 165"E [Delcroix et al., 19871 and a I-cm error  at 
1IO"W [McP/!aden and Hayes, 19901. Density  variations 
below 500 dbar would result in  about a 1- to 2-cm error when 
using SO0 dbar as an absolute rcferencc level. Compared 
with this,  errors introduced by discrete vertical temperature 
sampling along the mooring lines appear negligible. Follow- 
ing the Geosat data  processing, all daily sea lcvel 'and 
.. 
0/5Wdkar d y n k i c  height iomaiy da& were ave.qed Ôiër 
S-day bins  aiid low-pass filtered &h a 35-day Hmning filterl 
and anomalies were computed  elaiive to &e 2-yea? përiad 
NoGember 1986 to October 1988'. . . .., _..,_ ,. .. .. 
. In  sifu compirisons of Geosat-dërived ZCA'*were also 
performed fiom currents -measured &om 'thiee t a u t h e  
suCace  mooMgs  located along the Pacific eq-tor at 165"E, 
14O'Wiv; arid.ll0"W. Each  surface  moorhg Was insirumented 
in tlie upper 250-300 m with, six to seven  vector ave-aging 
current  meters (VACM). The VACM  recorded 5-min aver- 
age currents Which were processed to d a y  average in a 
manner  similar.to that  described  by Fieitag et dl. L19Ei7-J. The 
shallowest records with a minimum of I - y k  duration were 
used for.each mooring for co.mpsirison with G&obt:derived 
ZCA. The cürrent data .at SO-m depth were..selected for 
0"-165"E and at 10-m depth for 0"-140% and 0"-1 l0"W. A s  
already noticed by McPhaden et al. [1990], we found the 
50-m current variability at 165"E representative of the flow at 
10 m; the correlation  coefficient  between daily averaged 10- 
and 50-m. data is 0.83 for 893 ..common metsurements  ,in 
1986--199i, with a rms  difference of 18 c a s .  A 7-moniii data 
gap at 14O"W was filled in  by extppolating$-m daia io 10 m, 
based on linear  regression fit of 10- and 25-m daily values; 
ttie correlation coefficient between 10: and 25-m data is 0.96 
for 1916 common measurements in 1984-1991, with a nns 
difference of 11' c d s .   T o  conform with the Geosat ,data 
processing,.. current time series  ;were processed into 5-day 
bins and. filtered in time  with a 35-day Hanning filler, and 
anomalies were  computed  relative  to  the 2-year period 
November 1986 to  October 1988. 
To help understand  the  ZCA changes, we ais0 used the 
Florida State University (FSU) wind field analysis,[Golden- 
berg and O'Brien, 19811. The original monthly 2" latitude by 
2" longitude wind field was smoothed with a 14" longitude 
Hanning filter to  approach  the  Geosat data' processing. We 
also commented on  two  indicators of ENS0 obtained from 
the Climate Analysis Center (Washington,'D. C.j, the South- 
ern Oscillation Index (SOI) (as defined in Plate 2) and the 
SST  averaged i n  the NiÎï03 region ( 5 " k o N ,  150°W-900W). 
Monthly anomalies of SST in the Ni603 region (hereinafter 
defined as SSTA) were calculated. relative to the 2-year 
period November 1986 to  October 1988: 
. .  
... .. 
4. In Situ Comparisons . 
Comparisons between Geosat-derived  and in situ sea level 
and surface currents were performed, to assess how well 
Geosat data  capture  the variability of these  two quantities. 
4.1. Geosat-Derived and in Situ Sea Leiel 
Statistical comparisons between Geosat-derived and in 
siiu .sea level measurements  are given in Table 1, and sea 
level time series  at  the  equator  and 11O"W,  140"W, and 165"q 
are exemplified in  Figure 2. From Table 1 we see that the 
Geosat SLA  are in reasonably good agreement with in situ 
measurements, with averaged Correlation of 0.74, A s  differ- 
ence of 5.3 cm, and  signal ratio (defined as  the rms Geosat 
signal over  the r m s  in situ signal) of 67%. These values are 
the same  order of magnitude as  the ones found by Chao cf al. 
[I9931 for  somewhat different locations. It is .worth noting 
that the best correlations,  the smallest rms differences, and 
the signal ratios closest  to 1 are obtained in the central basin, 
suggesting that  interpretation of our Geosat  data for the far 
eastern and western equatorial Pacific must be viewed with 
some caution. Also, it is worth noting that  the  Geosat signals 
appear damped at all locations (67%, on average), as exem- 
plified in Figure 2 along the  equator.  This may reflect that 
Geosat sea level data  are averaged over 10"longitude by 0.5" 
latitude and smoothed with a 3.5" latitude and 15" longitude 
Hanning filter, in contrast to in situ data: Note  that a 
sensitivity study was performed by using either bias only or 
quadratic orbit error correction schemes, and this did not 
improve, but rather degraded, the mean signal ratio. A 
thorough investigation of the specific processes contributing 
to the differences between Geosat and in situ measurements 
is beyond the scope of this paper. 
4.2. Geosat-Derived and in Situ Surface Current 
Time series of Geosat-derived and in situ ZCA are  shown 
in Figure 3 for each equatorial mooring, along with basic 
siatistical coefficients which arc provided in Table 1. In 
agreement with Picaul et al. [1990], but with the  addition of 
15 months of measurements, the calculated and observed 
currents present a good correspondence  at 165% and 140"W. 
The correlation coefficients between the  two time series  are 
0:92  (165"E) and 0.70 (140"W), with coriesponding rms 
differences of 17 and 24 c d s ,  compared respectively with 
the,  42 and 32 c d s  mis of the obse&ed currents. Also,  the 
ratios of the rms calculated currents  over  the rms observed 
cuirehts  are close to 1 for each moorin$. These  comparisons 
indicate thai low-frequency variations of zonal surface cur- 
rents at  k165"E and 0"-140"W can  be fairly well deduced 
from Geosat data during the ERM; It is worth  noting that  the 
Geosat-derived ZCA seem sli$htly overestimated  during the 
El NiRo period (November 86 io November  87),  when  the 
zonal wind stress anomalies are  eastward, and  slightly 
underestimated during the La NiRa period.(after  November 
87), when the zonal wind stress anomalies are westward. 
This may reflect the effect of wind-induced frictional velocity ' 
figure 3. Comparisons betwien zonal Geosat-derived sur- 
face current anomalies (solid line), near-surface measured 
current anoma$es  (dotted line), and  surface current anoma- 
lies deduced fiom the O/5OO-dbar dynamic height curvatures 
(Pry) obtained  from the T N ,  O", 2"s mooring data (dashed 
line). The  comparisons are presented at  the  equator  and (top) 
165"E, (middle) 140"W, and (bottom) ll0"W. The mean 
near-surface measured  currents  over  the  November 1986 to 
October 1988 reference period are  -2, -14, and -17.cHi. 
for 145"E, l W W ,  and llO"W, respectively.  Positive  current 
anomalies are  eastward.  Units  are centimeters per second. 
which contributes to the measured ZCA but not to the 
Geosat-derived ZCA deduced from geostrophy. 
A  similar comparison performed at 110%' is less convinc- 
ing (Figure 3). Although the mtio of the rms calculated 
currents (29 cmls) over  rms observed currents (32 c d s )  is 
close to 1,  the correlation coefficient is  only 0.49 and therms 
difference (3 1 c d s )  is of the same order of magnitude as the 
rms observed current. As noticed by Picaur i t  al. [1990], 
part of the  discrepancy could be explained by the  fact  that 
descending tracks  near O0-11OoW are sometimes not  present 
at the time of the observations,  therefore  reducing the 
optimum t e m p o 4  resolution (SO%, on average) and the 
efficiency of the low-pass filier. However, Figure 3 reveals 
that large discrepancies between the time  series occur during 
MarchJune 1987 and 1988, at a time of large eastward 
surface  current associated with the surfacing of the Equato- 
rial Undercurrent. Interestingly, the March-June discrepan- 
cies do not exist when comparing Geosat-derived ZCA with 
another geostrophic in situ ZCA derived from 01500-dbar 
dynamic height curvature P, obtained from the 2"N, O", and 
2"s mooring data.  In this latter comparison the correlation 
coefficient is.0.78 (0.88 at 0"-165"E, 0.79 at 0"-140"W) with a 
rms difference of 24 cm/$ (21 cm/s at 0"-165"E, 34 cmls at 
O0-14O"W). Since Geosat-derived and 2"N/Oo/2"S mooring- 
derived 2" are both derived from geostrophic  relations, in 
contrast  to  the  directly measured ZCA, this suggests  that the 
poor  agreement at  Oo-llOoW may not only be linked to  the 
poor density of the surrounding  Geosat data, but may also 
k v d  . <::..:*<,',;.; >:.:...;y. . ;;(:.. . . . . . .  . . .  . . . . .  
The spatid distribbti6n ofthe p111s 6fSI-A abbut  the %year 
period from November 1986 to October1988 is given in 
Figure 4. The mns is greater  than 4 c m a v e r  most of the 
tropical Pacific, except  noith of 15"N, in the  far  eastem  and 
westem equatorial PacSc and  in the. southeastern, Pacific. 
The  largest rms appears in the  central Pacific,'11O0-180"W, 
with one maximum trapped a t t h e  equator  and a second one 
along a zonal  band  near 10"-12"N. Moreover,  the rms 
presents  two maxima west  of  the  date line, on both sides of 
the  equator  at 4-12" latitudes. As reported by White and Tai 
[1992] and Chao et al. [1993], this m s  distribution mostly 
results, in the  central Pacific, from the combined effects of 
the  seasonal and interannual variability and,  west of the  date 
line, from the interannual variability associated with the 
1986-1989 El NiEo and La Niiia events. We also note  that 
the  present rms distribution is similar  to  the  one obtained . 
using 1970-1987 time series of the  depth of the 20°C iso- 
therm, a proxy for sea level [Kessler, '1990]. 
The longitude-time plot of SLA along the  equator (Plate 
lb) reveals  eastward  propagation of SLA with mainly posi- 
tive SLA during the El Niho period, November 1986 to 
February 1988, and  negative SLA during  the La Niïïa period, 
from March 1988. Along 4"s and 4"N latitudes (Plates la and 
IC) the  SLA  propagate  westward with roughly semiannual 
alternation of positive and  negative SLA, more easily dis- 
cemible along 4"N. Similar results have been obtained by 
Delcroix el al. [1991] and Fu el al. [1991, 19931. Along the 
equator, time lag correlation matrix  analysis yields a mean 
eastward  phase speed cK = 3.1 & 0.5 m/s (the second 
number is 1 standard deviation), indicative of a first ba- 
roclinic Kelvin mode. Along rl"NI4"S the mean westward 
phase speed is CR = 1.0 f 0.3 d s ;  it corresponds to the 
theoretical phase speed cK/2n1 f 1 of the first symmetric 
(nt = 1) Rossby wave.  Interestingly,  we confirm the domi- 
nance of the first baroclinic mode. 
5.2. Thc Surfacc Current 
The spatial distribution of the rms of ZCA is given in  
Figure 4b. The rms is greater than 10 c d s  inside a zonal 
band ranging from about 8"N to 8 3 ,  reduced to 4"N to 4"s 
near the  eastern Pacific coast. As expected from  geostrophy, 
therms values increase  equatorward,  to reach as much as 40 
cmls at or close to  the  equator. The maximum values appear 
trapped at the equator, in the western half of the basin, 
where surface  current  reversal is frequently observed [Del- 
croix et al., 19921, and in the eastern half of the basin, 
slightly displaced to  the  north  near  the  shear zone between 
the South Equatorial Current and North Equatorial Coun- 
tercurrent. The magnitude of these Geosat-derived r m s  is in  
excellent agreement with observational  results based on 
mooring data (see Table I ) ,  drifting buoys [f fa/~scrz  a d  
Paul,  1984, Figure 51, and XBT  data [Toournier, 1989, Figure 
241. 
The near-equatorial rms maxima displayed in Figure 4b 
occur at latitudes corresponding to the location of peak 
amplitude in equatorial Kelvin and m = 1 Rossby modes, 
suggesting, in agreement with the SLA in Plate 1, that these ' 
I 
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Standard  Deviation in ZCA (Dec.86-Nov.88) 
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LONGITUDE 
Figure 4. Maps of the standard  deviation  of (a) sea level anomalies (in centimeters)  and  (b)  surface  zonal 
current  anomalies (in centimeters per second). Shaded areas denote  values  greater than (top) 5 cm and 
(bottom) 10 cmh.  The  contour intervals  are (top) 1 cm and (bottom) 5 cnds,  except  for the 2.5-cmls dotted 
lines. 
modes  may play an important  role in the  evolution of ZCA. 
(It  needs  to be kept  in  mind that U on Figure AI is maximum 
at  the  equator in terms of Kelvin and n~ = 1 Rossby modes). 
As a consequence,  we  now  put  the  emphasis on  the signature 
of Kelvin  and  Rossby waves, in terms  of ZCA. 
6. Synopsis of Kelvin and Rossby Modes 
in Zonal Current and Wind Forcing 
6.1. The Kelvin and Rossby Modes in Zonal 
Current Anomaly 
' To identify the  signature of first baroclinic Kelvin and 
Rossby  waves  as  the  ones identified in Plate 1, the ZCA is 
projected into equatorial orthogonal modes (see appendix), 
restricting our attention  to  the  Kelvin, first Symmetric ( / T I  = 
I ) ,  first antisymmetric (m = 2),  and  second  symmetric ( m  = 
3) meridional Rossby modes. Figure 5 shows the 160%- 
90"W zonally  averaged rms  of  the ZCA and the cumulative 
contributions of the Kelvin, m = 1 ,  m = 2, and nr = 3 
Rossby modes. The zonally averaged  rms of the ZCA ranges 
within 10 to 20 cm/s near 4" latitudes, wherc it decreases 
almost linearly poleward. Within 4ON4"S i t  is roughly a 
bell-shaped function with the peak at 1"N. Most  importantly, 
the cumulative contribution of the Kelvin  and r n  = 1 Rossby 
modes is almost identical to the total rrns, meaning that  these 
two  modes  contribute  equally  to  most of the rms in ZCA. A 
statistical study reveals that within 4"Nll"S (a bit more  than 
one  radius of deformation of the first baroclinic mode off the 
equator), 71% of the total variance in ZCA can  be  accounted 
for by the contribution of the Kelvin and nl = 1 Rossby 
modes. This percentage increases to 85% when we also 
consider  the nt = 2 Rossby  mode,  which is responsible for 
the slight northward shift of the total rms of ZCA i n  Figure 
5 .  
Clearly, Figures 4 and 5 indicate that the zonai current 
within 4ON-4"S is the most  energetic  anywhere and  that its 
variability  can be fairly well reproduced using only the 
Kelvin and / > I  = 1 Rossby  modes.  Moreover, modeling 
studies involving the delayed action oscillator 
25,180 
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Plate 1. Longitudetime plots of sea level anomalies (SLA) along (a) the 4"s latitude, (b) the  equator, and 
(c), the 4"N latitude. Contour intervals are 4 cm. 
[Buttisti, 1988; Wakam and Sarackik, 19913 suggest that 
these two  modes are  very  important in the  ENSO cycle. As 
a consequence, we now focus on  these  two modes only. 
6.2. The Kelvin and Rossby Modes in the Wind Forcing 
The projection of normalized zonal win! anomaly onto  the 
Kelvin mode, as detailed in the  appendix, is shown in Plate 
2a. The projection of the zonal wind anomaly  onto the m = 
1 Rossby mode is not shown  here. As discussed by WukaPo 
and S a ~ a ~ h i k  [1991], it has almost the same pattern as in 
Plate 2a but of opposite sign and about half (-2"/3) the 
amplitude. As a consequence, i t  is useful to note that a 
westerly  Kelvin  wave  forcing,  Le., a positive value on Plate 
2a tends to build up downwelling Kelvin and upwelling 
Rossby waves with both eastward ZCA signature, i.e., a 
positive value  on  Plates 3b and  3c  and vice versa. Because i t  
is almost  identical to the zonal wind anomaly observed in  the 
equatorial band,  the Kelvin wave forcing will be hereafter 
defined as the  zonal wind anomaly. Schematically, we 
observe westerly (easterly) wind anomaly west (east) of 
130%' during El Niiio and,  conversely, easterly (westerly) 
wind anomaly east (west) of 130"W during La Niiia. A more 
thorough  description is given in the following section. 
7. Chronology of the onal Current Anomaly 
Near the  Equator 
The longitude-time plot of the ZCA along the equator 
(Plate 3a) shows  that El Nifio is mostly  characterized  by the 
dominance of eastward ZCA, whereas La Niiia is mostly 
characterized by the  dominance of westward ZCA. During 
the whole period, in agreement with Plate 1, we note the 
occurrence of both eastward and westward propagation of 
ZCA, reflecting the competing influence of Kelvin and rn = 
1 Rossby modes. The longitudetime plots of these two 
modes along the  equator is given in Plates 3b and 3c, keeping 
in mind that off-equatorial contribution can be  deduced from 
Figure Al .  Plate 3b shows that downwelling Kelvin waves 
appear mainly during El Niiio, whereas upwelling Kelvin 
waves appear mainly during La Niiia. In agreement with the 
SLA, Plate 3c shows  the semiannual  alternation of upwelling 
and downwelling 171 = 1 Rossby waves during the whole 
period, consistent with the normal seasonal cycle [duPen- 
hoar et al. ,  19921, b u t  with enhanced amplitude. Interest- 
LATITUDE 
Figure 5. Meridional distribution, of the 16OoE-90"W aver- 
aged standard deviation for the  surface zonal  current anom- 
aly (ZCA)  (solid line) and the  cumulative  contributions of the 
Kelvin (short-dashed line), first symmetric Rossby (dotted 
line), first antisymmetric  Rossby  (dash-dotted  line), and 
second symmetric Rossby modes (long-dashed line). 
. .  . .  
. .  
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Plate 2. (a) Longitude-time plot of the projection of the zonal wind anomalies onto  the Kelvin mode. 
Units  are nondimensionalized (see the appendix);  note that 2.5 units roughly correspond to 10 mZ/s2 zonal 
pseudostress at  the equator. Contour intervals are 2.5 units. Positive values denote westerly Kelvin 
forcing  anomaly. (b) Monthly sea surface  temperature anomalies (SSTA) relative to  the 2-year period 
November 1986 to  October 1988, averaged in the so-called Ni1503 region (5"S-5"NI l500W-9OoW). Units 
are  degrees Celsius, and positive values are shaded. (c) Monthly Southern Oscillation Index  (SOI) defined 
as  the differences  between the standardized sea level pressure anomalies at Tahiti and Darwin (Tahiti 
minus Darwin). Values are normalized by the mean annual standard deviation. Negative values are 
-.-. 
shaded. 
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Plate 3. Longitude-time plots along the  equator of  (a) the surface zonal current  anomalies  (ZCA), (b) the 
ZCA  projected  onto  the first baroclinic Kelvin mode, and (c) the ZCA projected onto  the first symmetric 
Rossby mode. Contour intervals are 20 c d s .  
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h d y ,  h e  l a g  correlation matrix analysis performed be- the timing of our observed upwelling Kelvin and Rossby 
tween 180" and 'IMW,. bn' Plates 3b and 3c yields phase waves a ~ e e s  with their results. 
speeds of 3.1 2 6.8 and 1.1 2 0.3 d s ,  respectively. Once From April to November 1987 the westerly wind  anomaly 
again, this justifies a posteriori using the first baroclinic prevailed in  the  central Pacific as long as SSTA remained 
mode  phase  speed (c = 2.8 d s >  to project the ZCA. positive '(Plate 2b). During that period a series of down- 
With th is overall view in mind we now turn to a detailed welling Melvin waves was being produced with eastward 
description ofthe ZCA near the  equator during 1986-1988, to ZCA of 20-50 c d s   p l a t e  3b). Namely,  three main down- 
be identiffed in  terms of Kelvin  and  fist symmetric Rossby welling Kelvin waves propagated  from P70°-1800W, respec- 
modes. tively,  in  MaylJune (20-40 ends ZCA), JulylAugust (20-60 
7.1. The El Ni60 Pet-M ' ! ' 
c d s  ZCA), and the last one in OctoberLNovember 1987 with 
' the lowest ZCA; ,These three dolhwelling Kelvin waves 
At the beginning of the analyzed time  series,  November  obviously arose in SLA (Plate lb)s  and  the  second  one  was 
1986, the SSTA (still defined in the Niïï03 region) was close noted by Delcr0h et al. [199P]. Surprisingly, given the 
to zero,  although  the SOI was already negative (Plates 2b 1-month resolution of the original wind field, the  patches of 
and 2c), reflecting that  the large-scale  trade wind has started maximum westerly wind anomaly, 5 to 7.5 units in Plate 2a, 
to  decrease  for 3-4 months [Delcroix et al., 1992, Figure 93, closely coincide with the  three observed downwelling Kelvin 
following Wyrrki's [1975] ENSO scenario. waves. We  note that  the JulyIAugust downwelling Kelvin 
In Deckmber 1986 a large  and  strong patch of westerly ' wave emanates from about 170"W where and when  the  FSU 
wind anomaly occurred in the warm pool region, west of wind field analysis shows easterly wind anomaly. Direct 
P70V, with: the highest value  centereb near the  date line'. .wind measurements,  however, conflict with this FSU anal- 
(Plate 2 4 .  Concomitant with  this  patch was the appearance 
of a well-marked downwelling  Kelvin wave; it propagated all 
the way to the  eastern  boundary  and had a ZCA signature of 
the  order of 4 - 8 0  c d s  (Plate 3b). Delcroix et al. 119913 have 
also highlighted this strong downwelling Kelvin wave in 
SLA through time lag correlation analysis (e  = 2.8 d s )  and 
least squares fits of its meridional structures at different 
longitudes (c = 2.3 d s ) .  Still in December 1986, consistent 
with the zonal wind anomaly, was a hint in Plate  3c of i n  
upwelling Rossby  wave propagating westward from 170"W. 
In  January 1987 the  strong downwelling Kelvin wave 
reached the  eastern Pacific coast when it encountered unfa- 
vorable easterly wind anomaly (Plate 2a). Model results 
suggest that this wind anomaly prevents the downwelling 
Kelvin wave  from  reflecting [duPenhone et al., 19921, yet  no 
sign of reflection was  seen in our observations. The January 
1987 easterly wind anomaly not only existed in the eastern 
basin, but also as far as the warm  pool region where Plate 3b 
reveals its possible effect in triggering a weak upwelling 
Kelvin wave of 10 c d s  westward ZCA. . 
In early March 1987 the weak upwelling Kelvin wave 
passed the Galapagos Islands. At fhat time, westerly wind 
anomaly had resumed  in  the  western Pacific. As expected 
from theory, our observations suggest that this westerly 
wind anomaly induced a March 1987 downwelling Kelvin 
wave starting from about 160"W and of 20 c d s  eastward 
ZCA. Most  importantly,  the  westerly wind anomaly 
strengthened toward  the  eastern boundary, probably in 
relation to  the  SSTA  increase (Plate ab) associated with the 
reduction of the seasonal upwelling [e.g., Delcroix, 19931 
andor  the thermocline depression resulting from the strong 
downwelling and weak upwelling Kelvin waves acting in 
opposition, with the  former dominating. As a possible result 
of this westerly wind anomaly, a March-September 1987 
strong upwelling Rossby  wave propagated across the whole 
equatorial basin with 40-80 c d s  eastward ZCA (Plate 3c). 
Given the large amplitude of this  Rossby  wave, it was even 
evident in  the  earlier,  less  accurate Geosat data [Delcroix e! 
al., 19911. Interestingly, duPenhou1 ef al. [1992] demon- 
strated that in their model the reflection of the weak up- 
welling Kelvin wave weakly contributes to this strong up- 
welling Rossby wave  and  makes it visible all the way from 
the eastern to  the  western Pacific. At the eastern boundary 
ysis. Strong westerly winds were observed a t  0"-165"E in 
June and July [McPhaden et al., 19901 and from 4OS-3"N 
during the Surtropac  8  cruise along l65"E from  July 9 to 12 
[Delcroix et al., 1992). 
7.2. The Transition Period 
The OctoberMovember 1987 downwelling Kelvin wave, 
the last of the El Nirio downwelling Kelvin wave series, 
entered the central Pacific when the SOI and the SSTA 
returned to zero  (Plates 2b and 2 4 .  Then, this downwelling 
Kelvin wave encountered easterly wind anomaly, which 
apparently  severely reduced its amplitude and  prevented i t  
from reaching the eastern Pacific. To a certain extent, the 
easterly wind anomaly seems to reinforce a downwelling 
Rossby wave which could have left the eastern Pacific in  
June/July 1987, as  easterly wind anomaly built in  phase with 
the normal seasonal  cycle. 
From  November 1987 to February 1988 the central Pacific 
westerly wind anomaly decreased while the SSTA was close 
to zero. This gave way to easterly wind anomaly which 
seems instrumental in forcing another downwelling Rossby 
wave. This wave encountered  continuous, favorable  easterly 
wind anomaly while propagating to the  western  boundary, 
which it reached in MarcIdApril 1988. Besides, as  the zonal 
wind anomaly increased westward in the western Pacific, 
during NovemberDecember 1987, a downwelling Kelvin 
wave was produced,  closely in phase with the normal 
seasonal cycle [duPenhoa! ee al., 19923. Its eastward ZCA 
signature, 16-30 cm/s,  counteracted in the  west  and reduced 
in the  east  the westward ZCA associated with the previously 
mentioned downwelling Rossby  wave. 
7.3. The La Niiia Period 
The SOI crossed zero from negative to positive  values in 
March 1988 (Plate 2c). In contrast, the SSTA became 
positive  again, in  phase with the normal seasonal cycle [ c g . ,  
Delcroix, 19931, and perhaps as a result of the early 1988 
seasonal downwelling Kelvin wave which may have acted to 
warm the SST in moving the cold water away from the 
surface (although its effects should be weak because the 
upwelling is minimum at this time). The  return of positive 
SSTA in March 1988 corresponded to the occurrence of 
westerly wind anomaly in  the eastern half of thc basin. 
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Following this, the. SSTA  became fraxikly ,negative and .the 
westerly wind anomaly in   the eastern Pacific migrated east- 
ward to  July 1988 when its amplitude fell to zero.  As long as 
this  westerly  wind anomaly existed, during March-July 
1988, upwelling Rossby waves continued to be produced 
from the  eastern Pacific, with  westward ZCA signature of 
the  order of 10-30 cmls. 
In contrast to March-April 1987, when :westerly wind 
anomaly occupied almost the whoie basin;'.the positive 
SSTA in March-April 1988 coincided with westerly wind 
anomaly in the east but not in thewest.  In  fact, easterly wind 
anomaly prevailed in  the  western half  of the Pacific, proba- 
bly in relation to the  westward  return of the warm pool under 
the 6-month cumulative  effects of westward ZCA associated 
mainly with the previously noted downwelling Rossby wave. 
McPhaden and Picaut [1990] with direct velocity measure- 
ments at v-165"E and J. Picaut  and T. Delcroix (Equatorial 
wave sequence  associated  with  the wm pool displacement 
during the 1986-1989 El Niiio and  La Niiia, submitted to 
Journal OfGeophysical Research, '1994) (hereinafter referred 
to as  Picaut  and  Delcroix,  submitted  manuscript, 1994) with 
the  present basin-wide ZCA bolster this explanation. 
Between  March 1988 and the end of 1988 the SSTA 
reached its  coldest values since 1975 and the easterly wind 
anomaly correspondingly  persisted in the  west, up to the  end 
of the  analyzed time series. With the persistence of easterly 
wind anomaly a series of upwelling Kelvin waves was 
generated  from the warm  pool 'region. Two main  upwelling 
Kelvin waves  are clearly  discernible in ZCA, as well as in 
SLA (Plate Ib), with eastward ZCA signature of 20-50 c d s  
(Plate 3b). The first main upwelling Kelvin wave started near 
the  date line in March 1988, concurrent with a strong patch 
of easterly wind anomaly (>7.5 units on Plate 2a). It encoun- 
tered favorable easterly wind anomaly while propagating to 
the central basin, and it reached the eastern basin in May 
1988 as  the SSTA cooled rapidly. The second main  upwelling 
Kelvin wave arose near the date line, in September 1988, 
almost simultaneously with the strongest recorded easterly 
wind anomaly (> 10 units on  Plate 2a). As did the first  main 
upwelling Kelvin wave,  this second upwelling Kelvin wave 
propagated all the way to the  east, most of the time accom- 
panied by  favorable wind forcing, and it likely contributed to 
increasing the cooling of the SSTA at  the time of strong 
upwelling. Plate 2a shows  other strong  patches of easterly 
wind anomaly (>7.S units), in particular the one centered at 
150%' in July 1988; this corresponds to a  relative maximum 
in eastward ZCA, but its eastward propagation is not clear. 
At the end of the analyzed time series, in early 1989, 
easterly and westerly wind anomaly still prevailed in the 
western and eastern halves of  the equatorial Pacific, respec- 
tively. Then, consistent with the wind forcing, Plates 8b and 
8c show, in the western half of thè basin, an upwelling 
Kelvin wave with eastward  ZCA of  10-20 c d s ,  and, in the 
eastern half, a downwelling Rossby wave with westward 
ZCA of 10-20 cm/s, both resulting in a mean ZCA close to 
zero at  the Oo-140"W mooring location (Figure 3). By Janu- 
ary 1989 the SOI was still positive and then decreased to 
zero, which was only  reached by the end of  1989 (not shown 
here). The SSTA, however, began to rise sharply in early 
1989, in phase with the normal  seasonal  cycle, heralding the 
progressive demise of the cold event. 
A N Q e Y  IN THE .EQUATOu.PACIFK . 2S.103 
- +S..-Summary.and.Discussion ). .. . - 
A comprehensive  description  .of.low-frequency sea'level 
anomalies (SLA) and sieace 'geostrophic zonal cukent 
Gomalies (ZCA) in the tropical.Pacil& was made possible . 
with altimeter data  pert+iing  to  the  first 2 10  years of the 
.: Geosat 17-day Exact  Repeat Mission @oveinber 8, 1986, to 
March 2, 1989). To this end,' the  recently improved Geosat 
geophysical data iecords"[Chkney et al., 19911 were pro- 
cessed carefully through  various steps,'with  the  idea  to  best 
fit the -derived ZCA to in situ, near-surface zonal  current 
observations at'three equatorial mooring locations (16S"E. , 
140°W, and 1lO"W). 
Once confidence was gained in Geosat-derived ZCA  (and 
SLA),  the emphasis was put on the  equatorial  wave  guide 
where ZCA are more  energetic than  anywhere. Projecting 
the observed ZCA onto  equatorial  first  baroclinic  meridional 
modes, it was first  demonstfated that  the cumulative contri- 
bution of Kelvin and first symmetric (m = 1) Rossby  modes 
matches the observed 4"N4"S variability  fairly well. Owing 
to the importance of these two modes 'in ENSO cycle 
models, the chronology of the ZCA in the  equatorial  wave 
guide was then interpreted in terms of Kelvin and m = 1 
Rossby modes during the 1986-1987 El Niiio and  the ensuing 
1988-1989 La Niiia. 
The 1986-1989 complete ENSO cycle was divided into 
three periods, relying on .  ENSO indicators such as the 
Southern Oscillation Index (SOI), the SSTA in the Ni603 
region (S0N-5"S,  150°W-90"W), and  the  occurrence of basin- 
wide mean eastward  and  westward  ZCA. The first period, 
the 1986-1987 El Nifio, is characterized by a strong  down- 
welling Kelvin wave in December 1986 to January 1987, a 
series of downwelling Kelvin waves in March-October 1987, 
and a  strong rn = 1 upwelling Rossby wave in March- 
September 1987.  Of  main interest,  these waves are all 
consistent with the zonal wind anomaly forcing. Moreover, 
they all gave rise to notable eastward ZCA for almost an 
entire year during the 1986-1987 El Niiio, as was modeled 
during the 1972-1973 [Ci\/, 19831 and 1982-1983 [Bigs und 
Blundell, 19891 El Niiio events. The second  period, the 
transition, reveals the occurrence of two m = 1 downwelling 
Rossby waves originating from the eastern Pacific at times of 
favorable zonal wind anomaly forcing. These downwelling 
Rossby waves, propagating in the  second half of 1987 and 
early 1988, acted to switch the basin-wide mean ZCA  from 
eastward to westward. This terminated the warm event, El 
NiÏïo, and gave rise to the subsequent cold event,  La Niiia. 
The third period, La Niiia, shows the generation of a series 
of upwelling Kelvin waves, clearly identified in MarcWApril 
and September/October 1988. These upwelling Kelvin waves 
are apparently in close relation with the  advent  and persis- 
tence of easterly wind anomaly in the western half of the 
basin, from March 1988 to early 1989. The  occurrence of this 
easterly wind anomaly in the west seems associated with the 
anomalous westward displacement of the warm pool pro- 
duced by the westward ZCA during the transition period. In 
contrast with the El Niiio period, these upwelling Kelvin 
waves yielded to the dominance of basin-wide mean west- 
ward ZCA for more than 1 year, this ZCA being slightly 
reduced by a front of rn = 1 upwelling Rossby waves in 
phase with the normal seasonal  cycle. 
Interestingly, the zonal wind anomaly forcing appears 
repeatedly as the main source for Kelvin and / n  = 1 Rossby ' 
. .  . . . .  1 , 
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Pigwe 6: Time skries of 13?%-160."E &vapemgeh Kel ih  foicing anomaly derived from  the  specid  sensor 
microwave imager (&shed line) and Fk~rida Sizite University wind products (stars)  and  equatorial Kelvin 
amplitude at O"-160°E (solid line). . 
waves which both niiostly govern thk ZCA withïi pl"8-k. 
In the  eastern half of the basin WC noted that  the zonal wind 
anomaly is closely related to the enhancedreduced SST 
seasonal cycle  during El  NiiiolLa Niiia, respectively. Iri the 
westem half bf the basin we suspectcd .a tight ielation 
between the  zonal wind anomaly  and the zonal displabcment 
of the  eastern  edge of the  warm  pool resultink from  the  ZkA 
signature of Kelvin and  Rossby  waves forced by the zonal 
wind anomaly  itself.  Clearly, the way sea surface tempera- 
ture, surface zonal durrknt associated with .Kelvin and m = 
1 Rossby waves, zonal wind anomaly, and zonal displace- 
ment of the warm  pool in the equatorial band combined to 
constructively build the 1986-1989 El Nirio and La Niiia 
cycle deserves further in-depth inkitigktions, to be dealt 
with in another  paper (Picaut and Delcroix,  submitted snanu- 
script, 1994). 
At this point, comparing our analysis with modeling re- 
sults is instnu'ctive. Most importantly, we w o u ~ d  like to 
emphasize the  repeated  timekpace coincidence of observed 
favorable wind forcing with observed, Kelvin and m = 1 
Rossby waves. In other words, our analysis of a peculiar 
ENSO cycle was  made without the need to  take  idto  account 
eastern ind/or western boundary ieflections. Still, at the 
eastern boundary,  Plates 3b and  3c indicate possibilities for 
the upwelling Kelvin waves  amving arouriil 
May 1988 (ZCA < O) to reflect into upwelling Rbssby waves 
(ZCA > O). There is also a hint in Plat& 3b and  3c  that  the 
downwelling Kelvin waves (ZCA > O) amving in June 1987 
might reflect as downwelling Rossbjl waves (ZCA < O). 
Modeling results indeed  suggest these eastern boundary 
reflectioris, at  least  during El Niiio, although they woiild only 
contribute weakly in sending Rossby waves back to the 
central Pacific [duPenhoal et al., 19921. 
As noted in section 4.1, the relatively poor quality of the 
Geosat data near  the  western Pacific rim prevents us from 
exploring the evolution of Rossby waves west of 160"E 
longitude. However, at this longitude the sign  of the ZCA in 
Plates 3b and 3c shows that a possible western boundary 
reflection could occur in December 1987 whin a down- 
welling Rossby wave (ZCA < 6)  might reflect as a down- 
welling Kelvin wave (ZCA > O). If  factual,  then  this  western 
boundary reflkction would yield eastward ZCA that would 
tend to plunge th{ ocean into a warm event, contrasting with 
the delayed oscillator theory,  where reflections of upwelling 
Rossby wave into upwelling Keivin wave  act to terminate 
the warm event. 
In order  to  assess  the  possible role of western boundary 
reflections, we projected the FSU and SSM/I western Pacific 
wind stress in terms of .Kelyin forcing. As, discussed by 
dlusahcchi et al. [1993], ihe SSWI wind product has a better 
time/spact resolutioh in the  western Pacific than other 
products relying on ship a,nd buoy wivd obsewations. Figure 
' 6shows the FSU and SSWI Kelvin foicirib averaged within 
13Ook-140"E, together with Kelvin contribution to ZCA at 
the equator and 160°E.(the western limit of our domain). 
Interestingly, time series of Kelvin forcing and Kelvin con- 
tribution to ZCA present a good correspondence, propound- 
ieg that wind forcing was  the main kisser of Kelvin  waves 
propagating from the western toward the central Pacific. 
Once again, this tends to controvert the possible role of 
Rossby reflection at thk western boundary regarding the 
termination of the 1986-1987 El Niiio. 
Given  the,  sign of Kelvin and. Rossby  contributions to ZCA 
at 16O"E (discussed aboye  from  plates  ?b  and 3c) and the 
close relatibn between Kelvin forcing and Kelvin  contribu- 
tion to ZCA in,the western Pacific (discussed above from 
Figure 6), our  observation%l study  does not plead iri favor of 
the delayed action oscillator mechanism, at least during the 
specific 1986-1989 ENS.0 cycle. The' schematic scenario 
proposed by Picaut and Delcroix (submitted manuscript, 
1994)) in which a downwelling Rossby  wave originating from 
the eastern Pacific was the reason for the 1986-1987 El Niiio 
to turn to the 1988-1989 La Nifia, gives credit to this 
conclusion. Notwithstanding, the  importance of western 
boundary reflections, i.e., the  releiance  of the delayed 
action oscillator mechanism, is still debated in modeling 
studies. As a  matter of fact, sensitivity tests conducted on 
idealized ENSO cycles show  that replacing the solid western 
boundary with an open boundary (i.e:, allowing no reflec- 
tion) either annihilates [cg. ,  Battisti, 19881 or does not 
change [Yang and O'Brien, 19931 the period of simulated 
ENSO. As noted by Batfisri [1988], only a thorough  obser- ' 
. .  
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vational study in the westem  equatorial Pacific might decide 
whether or not reflection is a potentidy important mecha- 
nism. We can expect  that the unprecedented high-quality 
altimeter data gathered  by  the ongoing TOPEXEOSEIDON 
mission will help to refine and  extend  our analysis to  the 
1992-1993 ENSO. 
Appendù 
A brief review of the  linear  theory of equatorial waves is 
presented to establish  the  framework of our analysis. Con- 
sidering a 1 ID-layer, reduced gravity model on an equato- 
rial p plane,  scaled by a horizontal length scale L = (c lp)  
and a timescale T = I/(pc) with c = ( g ' H )  ' I 2 ,  where g' 
is  the  reduced  gravity  and H is the mean thermocline  depth, 
the long-wave, low-frequency,  shallow  water  equations are 
written. as; 
U,-YU+ h , = F  
yu + h, = G (A 1) 
h , + u , + v y = O  
where x(y) is the zonal (meridional) distance; u(v )  is the 
zonal (meridional) velocity component; h ,  the upper layer 
thickness; F ,  G, O ,  the components of the scaled forcing 
function, and subscripts denote differentiation. Cane and 
Sarachik [I9761 have shown that  the homogeneous equations 
(Al) with variables  proportional to exp [ i (kx - ut)], where 
k and O are the zonal wavenumber component and fre- 
quency,  respectively, may be  reduced to a single equation in 
U 
The dispersion  relation 
results from  the boundary  solution that v -+ O when 
y + -Cm, and  the corresponding eigenfunctions are 
where n > O is an integer mendional mode number and 
Hn(y) are  the  Hermite polynomials (Hl = y ;  H 2  = 4y2 - 
2 ,  etc. . . . ). One additional  solution u = O exists in (A2) for 
which w = k and n is set to -1 in extrapolating (A3). 
The Kelvin ( n  = -1) and Rossby (n  > 1) solutions form 
a complete and orthogonal system for the shallow water 
equations [Cane and Sarachik, 19761. Following Cane and 
Sarachik [1981], we define an  inner product [A, B] together 
with normalized  Kelvin @Ik) and  Rossby (Rn) vector func- 
tions as 
A = B = [:I] 
where the first and  second  component in Mk and Rn refer to 
I( and h ,  respectively. The orthogonal vector functions Mc 
and Rn have their u velocities in geostrophic balance and 
satisfy the normalization conditions: 
[Mk,  M k ]  = 1 
with 
6,,,= 1 n = m 
Zn,,= O n#m 
Given the orthogonality and completeness of the Kelvin and 
Rossby vectors,  any  vector G can be written as: 
with 
Defining a "Geosat vector" G as 
where I I ;  and hi are the scaled components ( I I ;  = u lc ;  
Il; = ghlc),  this theoretical approach is applied to the 
Geosat-derived sea level and surface zonal velocity. Using 
(A4) and (A6), the normalized Kelvin (Mk) and first three 
Rossby ( R , ,  R 2 ,  R3) vector  functions become 
These components are shown in Figure A l .  The projection 
of the Kelvin and first three Rossby modes to the scaled 
surface current and sea level is then  derived from (A8) and 
(Ag). 
In a similar way the forcing function, defined as the scaled 
wind stress vectors T' = d p H ,  is projected onto the 
equatorial modes. In general, the Rossby  modes are forced 
by both components of the wind stress.  However, i t  is only 
the zonal wind stress that matters  for  the long-wave approx- 
imation. From the forced shallow water equations the pro- 
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Figure Al .  'Meridional  distribuiions of the normalized 
Kelvin modes (solid line), first, symmetric Rossby modes 
(dashed line), first antisymmetric Rossby  modes (dotted 
line), and second symmetric Rossby modes (dash-dotted 
line). The length scale is normalized by L = (dp) 
meaning that 1 unit is equivalent to 3.15" latitude using c = 
2.8  d s .  (top) H is for sea level,  and (bottom) II is for zonal 
current. 
. .  
jection of the zonal wind anomalies onto the Kelvin and first 
Symmetric Rossby modes in the meridionally unbounded 
case  are written as 
J -m 
The integrals in (Ag) and (A12) are calculated numerically 
using the trapezoidal  rule. Combined with the fact that the 
FSU wind field is averaged over 1 month, i t  is worth noting 
that the numerical calculation underestimates (AlZ), given 
the 2" latitude coarse meridional resolution of this wind field. 
Sensitivity studies using analytical  test  functions show that 
for  the 2" latitude spacing the degradation of integrals 
tantamount to (A12) is of the  order of 25% [@IV and Bigg, 
19851. The meridional ocean boundaries y are defined be- 
tween 30"N and 30"s when they exist. As expected from 
Figure Al ,  confining (Ag) and (A12) between y = 1O"N and 
10"s does  not  change the result significantly, as long as only 
first baroclinic Kelvin and  mode 1-3 Rossby waves are 
concerned. Given the  presence of continents, calculation of 
(Ag) and (A12b) thus zonally restrict our domain to 160"E- 
90°K'. Note,  however.  that (A12al can be estimated west of 
[Cane and Sarachik, .1979].:,Besides, .(A91 a d  (A92) are 
calculated with i c6nSiant phase speed c .= 2.8 d s  every- 
where, although ' the real hydrographic structure' s f  the  
tropical Pacific indicates zonal 'and meridional variation in 
the first baroclinic mode speed [Piceaut and Ssmbardier, 
19931. Choosing different phase speed e & 1Q% elmes not 
deet our main conclusions. 
Admow.leelpnenk. The bulk of this work relies on the Geosat 
geophysical data records (GDR) prepared  and  distributed on six CD 
ROMs by the U.S. National  Oceanic  and  Atmospheric  Administra- 
tion. Fruitful  and informative  electronic mail with R. E. Cheney  has 
clarified numerous questions dealing with GDR and Geosat  data 
processing.  Programming  support at the  early  stage  ofthis work was 
giverï.by J. P. Porte. Part of the  Geosat validation study was made 
possible using in  situ TOGA sea level  measurements  made  available 
to us by K. Wyrtthi and G. Mitchum. The TOGA-TAO rneasure- 
ments  of  tempesature,  salinity, and  equatorial  current,  provided by 
M. McPhadcn  and  coworkers, were instnumental in  the  validation 
study. The  Flojda  State University wind  field data  set was supplied 
by J. O'Brien &d coworkers. The S S W I  wind.product was pro- 
vided by E. Hackert. We had copious helpful discussions with J. 
Picaut  and fruitful comments  from Y. duPenhoat and A. Busalacchi. 
Referenced modeling studies  inspired us to  focus within the  equa- 
torial band, trying to unravel the 1986-1989 ENSO in terms of 
equatorial Kelvin and  first  symmetric  Rossby  modes only. Support 
foe this  work  was  provided by the Programme  National d e  Tdltdt-  
tection Spatiale. All these direct and indirect contributions are 
gratefully  acknowledgëd. ' .  
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Fields'of TOPEX derived sea-level anomalies are validated against 
and compared to fields of TOGA-TAO dynamic height anomalies for the 
first 470 days of the TOPEX/POSEIDON  mission.  At periods longer than 40 
! ' .days, TOPEX sea-level anomalies compare extremely well with TOGA- 
,TAO dynamic height anomalies throughout the whole  basin with a .  mean 
' correlation of 0.79 and mean rms differences of 2.6 cm. Zonal geostrophic 
currents are then derived  from  both data sets and are  first validated 
against in-situ :current meter  measurements at the equator. TOPEX 
derived geostrophic  currents at  the equator  are in good agreement with in- 
s i f u  currents at EQ/165"E, EQ/17O0W, EQ/140"W and  EQ/llO"W without 
the need of an along track filter. TOGA-TAO derived currents compare 
well with in-situ currents at EQ/llO"W, EQ/14O0W and EQ/17O0W but 
poor comparisons at EQ/165"E are thought to be linked to the absence of 
instantaneous salinity  measurements in the dynamic  height  calculation. 
Despite localized  discrepancies,  basin-wide  TOGA-TAO geostrophic 
currents compare reasonably  well  with TOPEX derived  geostrophic 
currents. The discrepancies in the comparaison between TOPEX and TAO 
are  shown  to be  associated  with gaps in TOGA-TAO space/time  sampling 
and subsequent gridding procedures. 
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From 1985 -to 1989, the GEOSAT altimeter mission provided &e kir& 
basin-wide  s a-level  observations  of an El NSo (1986-1989) and 
subsequent La Niiia (1988-1989) jn the Tropical  Pacific. GEOS 
sucess at monitoring ENS8 (El NSo-Southern Oscillation), was h o p  to 
present serious drawbacks such as an error level  beyond that of tide  gauge 
sea-level or TOGA-TAO  (Tropical  Ocean  Global Atmosphere-Tropical 
.,Atmosphere Ocean, Hayes et al., 1991, McPhaden, 1993) dynamic heights. 
TOPEX/POSEIDON,  launched in 1992, was designed to produke a synoptic 
view of the ocean  surface  topography with improved accuracy. Although 
the TOPEX/POSEIDON  mission  does not cover the beginning  of the 
extended 1991-1992-1993  El-Nino, the high quality  altimeter data from 
September 1992 onward provide information that can  be exploited to 
understand better the evolution and termination of this particular ENS0 
event. At about the time  when TOPEX/POSEIDON was launched, the 
TEA-TAO network was  nearly  fully  implemented so that there is now a 
basin-wide source of in-situ observations  with  which to validate the 
greater accuracy of TOPEX/POSEIDON and to monitor. large scale upper 
ocean thermal structure and surface winds during ENSO. The Tropical 
Pacific  ocean is now the unique ocean for which  its  dynamics can be 
monitored and studied by two basin  wide  sources of observations. Yet, one 
has to evaluate what limitations and relative merits are to be expected 
from these two different  data  sets  for ENSO diagnosis. 
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30th data sources have different strenghts and limitations. On the 
one hand, TOPEX/POSEIDON gives a synoptic view of the global ocean 
every 10 days (TOPEX/POSEIDON has 10 day repeat cycles) but requires  a 
number of environmental corrections whichmay introduce errors in sea- 
level retrievals;. . As such, the TOGA-TAO : moorings  give  direct 
measurements of upper ocean structure and surface winds with fine time 
resolution but coarse spatial resolution in the Tropical Pacific. Moreover, 
. . .,fie TOGA-TAO array  was designed  partly. to monitor  short-term climatic 
,variability such .as ENSO. One .implication .of this is that TOGA-TAO 
moorings provide continuous time series over periods much longer than 
those observed by satellites such as GEOSAT or TOPEX/POSEIDON which 
. inherently have.  shorter lifetimes (TOPEX/POSEIDON mission is planned 
to be over by 1998). At present, the ability to remotely sense the surface 
topography of the global ocean over a long period of time via a series of 
contiguous altimeter missions is uncertain. Yet, the relatively short time 
series provided by altimeters  are  particularly  relevant in the tropical 
Pacific  Ocean where  the lifetime of motions important for ENSO are short 
with respect to the length of a satellite mission. Hence, we now possess 
two basin-wide sources of observations with which to diagnose the large 
scale oceanic evolution of ENSO. However, given the inherent differences 
in these types of measurements, a preliminary  step must be taken  to  assess 
the performances to be expected from these two different data sources. 
This can only be done by a thorough intercomparison and validation of 
both  data sets. 
As part of the initial  v idation/calibration  phase of the 
TOPEX/POSEIDON mission, Busalacchi et al. (1994) (hereafter BMP) made 
a preliminary comparison between TOPEX sea-level anomalies (SLA) and 
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tfie fist 51 cycles of the TOPEX/POSEmN mission. They found that 
overall feattrees sf DHA and $LA were in good agreement, but  there  were 
regions of disagreement for reasons not M y  understood. It is one  purpose 
of our study to b d d  on fheir work by investigating further a d ,  in greater 
detail, possible causes for such discrepancies between TOPEX SLA and 
TOGA-TAO DHA. We aim at deciphering whether there are intrinsic 
$ifferences between remotely-sensed amd in-situ data or whether their 
respective time/space sampling patterns are responsible for some of the 
discrepancies. It is crucial to assess what kind of limitations should be 
expected horn each data prior to basin-wide studies of tropical  ocean 
-.dynamics of ENSO. For  instance,  application of those data irn a subsequent 
paper will include projection of sea-level  topographies and surface  forcing 
onto equatorial wave  constituants to examine  wave propagation 
throughout the Pacific basin and their possible reflections at ,the western 
and eastern boundaries. Thus, a thorough  knowledge of the data set 
limitations or potential is needed to produce improved gridded data sets 
for TOPEX SLA and TOGA-TAO DHA. 
For ENSO studies, it is  mportant  to  evaluate the horizontal 
transports of mass and heat in the upper ocean.  Such  knowledge cannot be 
gained without an estimate of the horizontal flow field associated with 
oceanic phenomena. While SLA/D€€A provides an estimate of heat 
content in the ocean, currents are important factors that advect this heat 
content. In particular, an estimate of geostrophic  surface currents is 
needed to evaluate geostrophic advection of sea-surface temperatures, a 
key element of the coupled  ocean-atmosphere  behavior during ENSO. 
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Consequently, we seek to assess the ability to derive basin-wide 
geostrophic currents from TOPEX and TOGA-TAO 
The primary goal of the TOPEX/POSEIDON mission is to estimate 
the geostrophic flow field of the global oceans. Previously, the GEOSAT 
altimeter data proved capable of estimating reasonable geostrophic zonal 
current anomalies in the western-central  tropical  Pacific (Picaut et al., 
1990) and therefore allowed a detailed monitoring of the dynamics of the 
1986-1989 ENSO (Delcroix et al.,  1994). In order for this to  be possible, the 
satellite data required  processing in a careful and time consuming manner 
.. I 
- .  
. .  '. . . _  
that consisted of orbit error reduction and visual  inspection  of each 
individual ground track in regions such as the western and eastern Pacific. 
Despite this processing, derived currents did not compare well with in- 
situ currents in the eastern Pacific. If one eventually desires to study the 
thermodynamics of ENSO from satellite, it remains essential that currents 
derived from satellite altimetry be accurate across the entire basin since 
horizontal advection seems to play a leading role in ENSO development 
(Picaut and Delcroix,  1994). Furthemore, the processing such as that 
required for GEOSAT (Delcroix et al, 1994), which demands a number of 
long and painful steps, is not acceptable  for  quasi  real-time  applications  of 
satellite data. It is therefore of main  importance  to  assess, first, what 
necessary steps are needed in the TOPEX processing to yield reasonably 
accurate surface  geostrophic  currents  in the tropical  Pacific and, second, to 
. .  . .  
determine if these  g ostrophic  currents  are  representative of the 
equatorial surface  currents  throughout  the  whole Pacific ocean. It is 
expected that the greater  accuracy  given by TOPEX will  allow such 
processing to be rather straightforward and yield comparisons of equal 
quality for the western,  central  and  eastem  equatorial  Pacific. 
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given the primary god of monitoring the subsurface themal structure 
m d  surface vvhd fiel& it is of great interest to evaluate the degree to 
wM& TEA-TAO can also monitor the geostrophic flow field. A 
combination of. dynamic. height . and, the -axresponding geostrophic 
current give an account of how the sea-level  topography and its 
meridional slope evolve with time. Should one be able to derive basin- 
.wide TOGA-TAO geostrophic  currents that compare  well with basin-wide 
,TOPEX derived geostrophic. currents, one would gain confidence op the 
. adequacy of the spatial coverage of the TOGA-TAO array to indeed depict' 
the large scale dpamica.I features of the ocean  prominent durhg ENSO. 
. .  
Ultimately, we aim at deriving easily processed basin-wide sea-level, 
dynamic height and geostrophic current data sets from both remotely- 
sensed and in-situ observations that can  be  used  for  equatorial  ocean 
studies on ENS0 time  scales.  With such data sets at hand,  we  will  be  able 
to contrast the potential  and  relative  merits sf the  two  sources of 
observations.  Whether there are  mechanisms such as the hypothesized 
delayed action  oscillator  (Battisti, 1988) in the real  ocean is an issue at stake 
to be  considered with these two data sets in Boulanger  and  Menkes (1994). 
PROCESSING 
2.1. TOPEX sea-%eve% and TOGA-TAO dynamic heights. 
The TOPEX altimeter  data  used here are from an enhanced 
Geophysical  Data  Record (GDR) produced by the Goddard  ocean  altimetry 
group (courtesy of C. Koblinsky). In this data set, the GDR's from the 
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TOPEX Project have been interpolated every 6 km to fixed points along 
back and referenced to the locations of the cycle 17 ground-tracks, The first 
47 10-day cycles are considered  here (25 September 1992 to 2 January 1994). 
We have selected. data covering the tropical Pacific (1OoS1O"N; 130"E- 
SOOW). Techniques .to- retrieve- sea-level  .fields from the. TOPEX altimeter, 
environmental and orbit  corrections have been  worked out as  proposed in 
the TOPEX GDR Users  Handbook  (Callahan, 1993). A mean  sea-level over 
,.the whole period is computed along each repeat track. Anomalies are 
. subsequently  computed. In some .instances, detailed in  the following, sea- 
. level anomalies (SLA) are filtered along track with 200-km median and 
Hanning filters and gaps shorter than 100 km are  filled by linear 
..interpolation. The along-track  anomalies are gridded in space onto 10" 
overlapping longitude bands centered on 5"-longitude x 0.5'4atitude grids 
and binned into 10 day bins  starting  September  30,1992. 
The TOGA-TAO data studied  here are from  the TOGA-TAO array of 
ATLAS and PROTEUS moorings  (McPhaden,  1993).  During the first 47 
TOPEX/POSEIDON  cycles,  dynamic  height data from up to 60 TOGA-TAO 
mooorings (out of a maximum of  72 currently deployed) were available 
between 95"W and 137"E as shown in figure 1. In this figure, TOGA-TAO 
locations have been represented  with two different dot sizes. Smaller dots 
indicate that the mooring time series is half or less than the entire period 
under  study. Detailed information about these data, such as accuracy, can 
be found in BMP. The data are gridded as follows:  TOGA-TAO point 
measurements are binned every 10 days like TOPEX and then optimally 
interpolated (e.g. Carton and  Hackert,  1989) in 5"x0.5" grid  to  match TOPEX 
binning using constant decorrelation scales of 15"-longitude x 3O-latitude 
as  recommended by Sprintall  and  Meyers  (1991). 
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In our studyt it is of main h p o ~ a n c e  to differentiate whether 
discrepancies that may occur in TOPEX/T8GA-TA.O comparisons are 
atkibutable to differences jlp data sources OF due to discrepancies in data 
coverag? (space and time) and subsequent $ridding methods. The two- 
dhemionai  op-t~mrun hterpolation is a powerful mehod to grid 'TOGA- 
TAO spatially md is u.tiPized to optimally fill gaps in the TOGA-TAO 
spatial coverage.  Such gaps in the TOGA-TAO spatial coverage for a given 
. . JO-day.bin also represent a gap in time. Therefore, the gaps in temporal 
coverage are 'also filled, but without any regard for the temporal 
continuity. Given the TOGA-TAO  space and time  coverage, it is important 
to h o w  how this gridding method effectively fills space/tFme gaps. T0 
.ex.amine fhk, xn additional sea-level  field is constructed using TOPEX sea- 
level data as follows: at each TOGA-TAO  location, the two closest TOPEX 
track are selected.  The  along-track data are binned, at this  location,  in  a 10- 
day x l'-latitude box only at times  when TOGA-TAO dynamic  heights are 
available (results are insensitive to meridional grid box size). This TOPEX 
data set, subsampled at TOGA-TAO locations and times, is then optimally 
interpolated spatially with the same optimum interpolation technique as 
that  used for gridding  the TOGA-TAO field. This new field will be  referred 
to  as TAPEX sea-level  field in the following  and  will  be  fikered  identically 
to TOGA-TAO fields when needed. It has to be  kept in mind that it is not 
our purpose to force TOPEX data to resemble TOGA-TAO data but, given 
fhe TOGA-TAO space/fime coverage, we seek to determine where possible 
discrepancies between TOPEX sea-level/derived currents and TOGA-TAO 
gridded dynamic height/currents may  arise. 
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2.2. In-sifu currents 
In-situ currents at EQ/17O0W (figure 1) are kindly provided by Dr. 
Bob Weisberg and are measured from a 150Khz ADCP mounted on a 
subsurface mooring looking upward from  about 270 m depth. After 
corrections for sound speed at the transducer and ambient sound speed 
through  the  water column, the data  were  navigated  vertically and 
resampled by linear interpolation at fixed 10m intervals. The 30m bin is 
.unaffected by side lobe  reflections  from the surface and is chosen  for 
comparisons &d"measurements are processed to 10-day averages. j i-si iu 
currents at EQ/165"E,  EQ/14O0W and EQ/llO"W  are  measured  from three 
taut-line surface moorings  (figure 1). Each  EQ/165"E,  EQ/140"W and 
'EQ/llO"W surface mooring was  instrumented in the upper 250-300 m 
with 6-7 Vector' Averaging Current Meters (VACM). The VACM recorded 
5-min average currents which  were  processed  to  daily  average in a 
manner similar to that described  in  Freitag  et  al.,  (1987).  Due  to data 
availability, current meter  data  at 50 m depth for  EQ/165"E, at 25 m depth 
for EQ/14O0W and 11O"W were selected. But, as mentioned by Delcroix et 
al. (1994), 50-m current variability at EQ/165"E is representative of the flow 
at 10m. 'Moreover, in-situ currents at 25m and 10m at EQ/140"W and 
. .. 
.. 
EQ/llO"W have similar  amplitudes and are  xtremely  well  correlated 
(0.96 in our study). Therefore  these  current  records  are thought to be 
representative of surface currents and are  binned  every 10 days. 
3. VALIDATIONS AND INTERCOMPARISONS 
145 
when one considers f3hE"s correlations and root mean square 
differences ' (noted Rf46SD in the following) between TOPEX SLA and 
TOGA-TAO DfQlea (see their figures 9a md  9b), one can note two things: 
firstt in their correlation map, the broad meridional domain of good 
..agreement between TOPEX m d  TOGA-TAO narrows sharply east of 
.150"W to a band. centered on the equator. Second, the RI\/ISD exhibits a 
' meridional asynxnetry particularly visible east of 150"W where RIVED can 
reach 10 cm beyond 3-$"N, in regions  where  correlations drop down to 0.2 
:and below. B W  note that "such low correlations in the eastern Pacific 
[are] unexpected" and offer possible explanations for such discrepancies 
such as sampling errors pertaining to the instability waves or tide model 
errors. 
To determine in what areas tide model errors in the satellite data 
may be partly held responsible for such low correlations in the eastern 
Pacific, three  tide models of Schwiderski (1960), Cartwright and Ray (1990) 
and Ray et al. (1994) are successively used for TOPEX sea-level retrieval. 
Correlation maps between TOPEX and TOGA-TAO are presented in 
figures 2a-c with the three tide models. One can see that correlations, h 
the far eastern Pacific and both hemispheres, are sligthly improved from 
the Schwidersky (1980) tide model to the Cartwright and Ray (1990) tide 
model and again slightly  improved  with that of Ray et  al.  (1994). 
Therefore, the Ray et al. (1994) model is retained in the following. As seen 
in figure 2c, there still remains localized regions of discrepancies centered 
on the 125"W TAO array at 5 3 ,  8"s) 2"N and 8"N which may be due, in 
146 
ANNEXE 2 
the northern hemisphere, to instability wave pattern particularly visible 
in this region. 
Indeed, BMP's x-t section at 5"N of TOPEX/POSErDC)N S U  (see their 
figure 6a) shows small east-west scales at 20-30 days in this region that 
resemble wave instability patterns that are difficult to discem in TOGA- 
TAO data (see  their  figure 6b). Due to the spatial  distribution of the TOGA- 
TAO array, these wave signals cannot be  reasonably captured in the 
'TOGA-TAO gridded field  and  therefore  will degrade comparisons. In " 
BMP, these  small' scale  features are certainly ' a  depiction of real instability 
. . . . . .  . . . .. . . .  , 
. . 
. ' . .  ' 
wave signals.  However,  their  .processing of the TOPEX data is also likely  to 
introduce small scale spatial and temporal signals that do not exist in the 
' TOGA-TAO data:  given  that the two closest  tracks of  TOPEX are 
approximately 1.4" apart at the equator, BMP's 1" x 1" x 10 day binning 
requires an additional spatial optimum interpolation to fill up numerous 
remaining gaps. This  procedure  introduces  signals at 2" x 2" x 20 day scale 
(Nyquist threshold). In our sudy, the larger binning of our TOPEX data 
should average out some of this small scale variability and should then 
provide a more consistent description of the large scale features common 
to TOPEX sea-level and TOGA-TAO dynamic  heights. 
In fact, one can note that figure 2c shows higher correlation than 
BMP's figure 9a in the northern hemisphere and east of 140"W. Here, 
TOPEX data are  gridded  every 5O-longitude with 10"-longitude 
overlapping boxes so that there is no need of any further interpolation 
that would fill gaps and introduce  small  scale  signal  not captured in 
TOGA-TAO  dynamic  heights.  Second,  instability  waves  with wave  lengths 
in the 1000-2200 km band, as observed in the eastern Pacific (Perigaud, 
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1990), are gafflgr averaged in our binned data set (note that the same 
gridding in Delcroix et al. (1994)'s GEOSAT indeed smoothed out any 
instability wave si ahre). The suppression of real and spurious small 
scales can account  for the higher  correlation fomd in figure 2c. However, 
a cress section '.at 5"N (not shown here) still  reveals  some remaining 
instability wavetype  pattern at 20-30 day frequency. 
Therefore, as suggested by BNP, a low pass 70-day Harming filter is 
applied to further eliminate  instability  wave  signals.  This  filter also 
'partially el&ahs the aliasing o f  'the, S2 and M2 tides (Wtchurn, ' 1994) 
into 58-66 day period (Shrama and Ray, 1994) visible in tide  models.  Given 
the short period under consideration, this 70-day time  filter is a reasonable 
compromise between  keeping  enough  independent  observations  for 
comparisons and filtering out some of the tide model  aliasing and 
instability waves as, in this stxdy, we are  interested in low frequency,  large 
scale motions that can be resolved in both TOPEX and TOGA-TAO data 
sets. In the following, 'all data sets and other in-situ measurements are 
consequently filtered with the same 70-day Hanning filter unless stated 
otherwise. Resulting standard deviation (STD) maps for each data set are 
shown on figures 3a-b. 
. .  
. .  
Overall features of STD for  TOPEX (figure Sa) and TOGA-TAO (figure 
3b) SLA/DHA compare well in the interior sf the TOGA-TAO domain. 
Note that, as previously  mentioned by B W ,  TOPEX does not 
underestimate dynamic  height  signals as GEOSAT did (Delcroix et al., 
1994). The mean ratio of TOPEX  STD and  TOGA-TAO  STD within 
[$"S,$"N] is 1.2 but the mean ratio between TOPEX STD and TOGA-TAO 
STD at TOGA/TAO  moorings  is 1.0. This is not surprising  since the 
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TOPEX resolution is much finer  compared to the  gridded TOGA-TAO data 
that has been interpolated between TOGA-TAO locations and is thus 
smoother. Let us emphasize, at this point, that  although  the  period  under 
interest is an El Niiio period, the STD of both data sets exhibit patterns 
characteristics of.-annual variations such .as  a strong variability along 5"N 
in the central  Pacific  (note the similarities  between figure 3a-b and Kessler 
(1990)'s figure 5b for the STD map of 20°C isotherm depth annual cycle). 
, . O n  the other hand, the data do not show the strong variability of the 
interannual signal exhibited on both sides of the equator as discussed in 
Chao et al. (1993) and  seen  in Kessler (1990)'s figure 5a. This indicates  that 
the dominant variability  '&der,  consideration here during the first 47 
cycles of TOPEX is more characteristic of annual. variations than 
interannual variations. 
Correlations (figure 4a) are seen to be quite homogeneous and high 
(mean correlation over [8"S8"N] is 0.79) and RMSD (figure 4b) low (mean 
RMSD over [8"S-8"N] is 2.6 cm rms). Note that both TOPEX and TOGA- 
TAO STDs are globally above their RMSD for the whole basin. There are 
also regions where TOPEX or TOGA-TAO STD are below 2 cm and thus 
below the noise level for TOGA-TAO dynamic heights (Busalacchi et al, 
1994) and for TOPEX/POSEIDON sea-level (Picaut et al., 1994). Therefore 
any signal that falls under this  threshold  cannot  be taken as representative 
and is masked in the correlation map of TOGA-TAO/TOPEX DHA/SLA. 
While the time  filter has effectively  homogenized  correlations in the 
north eastern Pacific, the large  region of low  correlations found in BMP in 
the south eastern Pacific are  masked  as  well as a remaining  localized 
discrepancy near ZoN/125"W. Yet, some regions of low correlation are still 
present, most of which  are  located  near the edges of the TOGA-TAO 
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domain m d  one near 2"S/1%0°E that is unexpected since surrounding 
correlations are quite high. This raises the question of  TOGA-TAO,  TOPEX 
ciifferaces in space /be  data smpling and gridding processes. 
It can  be seen that  the TAO data availability is smaller (smaller  dots) 
at the 180" TAO line (which was deployed only recently in March 1993) 
and at She EQ/19O0E mooring.  As  a  matter of fact, most of the  surromding 
moorings in this central Pacific region have missing data at times which 
. .  
'differ  from mooring to mooring. In such cases, the optimum 
herpolation tecbslique iïh gaps' in time with information in the 
_ .  
decorrelation ellipsoid but this information, of course, cannot be as 
representative of what would have been the real signal. All subsequent 
. .  
irkercomparisons with TOPEX may  be  expected to be  degraded. To further 
elaborate on this hypothesis, we now examine statistics made between 
TOPEX and TAPEX §LA. Recall that TAPEX SLA are simply TOPEX SLA 
subsampled at TOGA-TAO  locations  and  times. 
correlations between TOPEX and TAPEX SLA are presented in figure 
5a. When comparing figure 5a with figure $a, one can immediately see 
that almost all discrepancies found between TOPEX and TAPEX SLA are 
equally found in figure 4a. This was expected  for  discrepancies at the  edges 
of the TOGA-TAO domain (since there are no TOGA-TAO beyond 8"s or 
8"N). Most importantly perhaps, it confirms the previous supposition that 
TOGA-TAO space/the distribution accounts for low correlations in the 
2"S/170°E region. Also, TOPEX and TAPEX SLA differ at 2"N/125"W, a 
masked region in figure 4a, where it can be seen that the TOGA-TAO 
mooring has less than half the total time series length. At this location, 
correlation between TOGA-TAO DHA before optimum interpolation and 
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TOPEX SLA is 0.85 over the common  number of (22) data points whereas 
it is 0.57 in the gridded TOGA-TAO, TOPEX basin-wide comparison over 
47 points. That is, the optimum interpolation  method has again  filled  gaps 
in the TOGA-TAO time  series that  do not compare  adequately with 
TOPEX anymore.. ,Surprisingly, one . can. -see that comparisons between 
TOPEX and TAPEX also  exhibit the discrepancies of figure  4a in the south- 
eastern Pacific  region. It can  be  concluded  that the differences  between the 
. ,.remotely-sensed data and the time/space  sampling and subsequent 
gridding of in-sif.u.data, in this masked region, further contribute to low 
correlations found in figure 4a. 
Taken as a  whole, it is  strongly  suggested  that  most of the 
discrepancies f o k d  in figure  4a are linked  to  space/time data gaps in the 
TOGA-TAO network (also, STD map of  TAPEX  SLA, not shown here, 
exhibit the same lack of amplitude,  relative to  TOPEX  SLA, found in 
TOGA-TAO STD of figure 3a). Hence, this raises a question about the 
adequacy of the TOGA-TAO spatial  coverage,  and  whether the loss of data 
at mooring locations may endanger the TOGA-TAO network capability to 
fully monitor the ocean in real-time. To this point, however, these data 
losses are not widespread and are fairly limited. For diagnostic studies of 
ENSO and as  far  as dynamic  height  topography is concerned,  the 
time/space gaps in the TOGA-TAO network result in rather small errors 
in the gridded DHA field and should not affect  the  depiction of large  scale 
features  such as meridional structures of long equatorial waves important 
for ENSO. 
A more stringent indicator of how  the  SLA/DHA  topographies 
compare is given by the meridional derivatives of the two fields, whch 
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are related to zonal  geostrophic currents. Therefore/ as mentioned 
previously, geostrophic current fields represent an additional source of 
Womaiion for more rigorous cornparkom me% validatiom of TOPEX 
and TOGA-TA0 data. In the  following, TOPEX derived geostrophic 
cursents.are derived frsm.the 70-day H a k g  filtered SLA computed with 
the Ray et al., (1994) tide model. 
, X .  , TOPEX derived geostrophic. zonal current anomalies, TOGA-TAO 
: derived geostrophic zonal current anomalies, PROTEUS observed 
currents 
. .  
The method and schemes used here to derive zonal geostrophic 
current anomalies from TOPEX SLA and TOGA-TAO DHA are similar to 
that used on GEOSAT SLA in Delcroix et al. (1994) and have proved very 
reliable (see their figure 3). It is worth pointing out that this method uses 
an equatorially trapped correction added to the initial SLAIDHA in order 
to ensure continuity on and off the equator which is chosen to be 2" as 
recommended by Picaut and Tournier (1991) (very little sensitivity was 
fomd to this parameter). It has been noted by Picaut et al. (1990) and 
Delcroix et al. (1994) when  dealing with GEOSAT sea-level, that 
geostrophic calculations  particularly at the equator were  extremely 
sensitive to small sea-level perturbations. Therefore, they used along track 
filters  (identical  for  each track) and a meridional Harming filter,  after 
gridding, to smooth out some of the small scale noise in the data. The 




current measurements. Here, we first choose not to filter along track to 
inquire whether higher quality data from TOPEX allows derivation of 
geostrophic. currents (from  directly gridded TOPEX sea-levels) that 
compare reasonably well with in-situ current  measurements in the 
western; central- and. eastern Pacific. 
When comparing TOPEX derived geostrophic currents with in-situ 
currents, it is clear  however  that  some  filtering in the meridional 
direction after gridding  the sea-level is needed  to  best  match the observed 
'currents, as in the previous study. A Hanning filter was applied in the 
. .  
_ "  . .  
meridional direction with length varying from O" to 7"-latitude. It was 
found  that the 4.5O-latitude Hanning filter applied on the gridded TOPEX 
SLA  before deriving currents  gave the best  comparisons with in-situ 
currents.  Statistics  for our TOPEX derived  currents  are  presented in Table 1 
and time series of observed currents (solid curve) versus TOPEX derived 
geostrophic currents (dashed curves)  are  plotted in figure 6. 
. .  
At  EQ/165"E,  170"W,  140"W and llO"W, correlations are good, 
RMSD low and mean ratio between TOPEX and in-situ zonal geostrophic 
current STD at  the four locations  is  0.94. It has  been  noted by Picaut et  al. 
(1990) and Delcroix et al. (1994) that GEOSAT derived  geostrophic currents 
at EQ/llO"W were significantly different from observed in-situ currents. 
Here, correlation (0.95) is excellent and significant even for the short time 
series, RMSD is low and TOPEX STDlin-situ STJ3 is 1.1. Beyond these 
statistical results, it is clear from figure 6 that TOPEX derived currents at 
EQ/llO"W follow more closely the in-situ currents  than  those derived 
from GEOSAT (see  Picaut  et al.'s figure 6 and Delcroix et aL's figure 3). In 
the first study, the authors attributed discrepancies at  EQ/llOoW to the 
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tempord resdution of GE" data in th is region. This is not the 
situation for TOPEX where the temporal coverage is uniform fioughout 
the bash. h the Belcroix et al.  (1994)'s study, it was also Rpothesized  that 
dpamieal reasons may be a t  work to explain  such  discrepancies.  Both the 
present md.previous studies were  made during ENS0 phenomena so that 
the close agreement  that is found  here for our short period does not seem 
to favor their hypotResis. h e  will have to wait for longer in-sifu time 
.series to  redly conclude, but the initial  results  show that greater  accwacy 
.of the TOPEX data. and improved. tide models allow derivation of ,more 
. accurate geostrophic currents in the eastern Pacific. Similarly, this greater 
accuracy enables a straightforward derivation of geostrophic currents at 
. the equator that compare well with in-situ currents in the central and 
western Pacific. without the need of along track visual inspection and 
filtering. 
As mentioned earlier,  along-track  filtering  was needed in the 
GEOSAT data processirig in order  to  obtain  the  best  comparisons with in- 
situ currents. Therefore, it is  worthwhile  examining if TOPEX derived 
currents can benefit from such processing as well. Let us mention that 
Picaut et al.  (1996) found their  optimal  along  track  filter  to  be within [36@ 
560 h l .  Also, Delcroix et al. (1994) used 200-km along  track  filters added to 
a 3.5"-%atitude Hanning filter of  GEOSAT gridded §LA which  roughly 
amounts  to 5O-latitude  filter.  Indeed, on the 2" distance  over which 
geostrophy is calculated at the equator, GEOSAT tracks can almost be 
considered perpendicular to the equator. Therefore, our meridional filter 




An along track filtered TOPEX S M  data set with 200-km Harming 
and median filter length is constructed. It is found that to best match in- 
situ currents, this gridded data set needs an additional 3.5" meridional 
filter as In Delcroix et al. (1994). Statistics  for this along track  filtered (plus 
3.5"-latit~1de.filter). data-set is .given i n .  Table 1 .and  time  series on figure 6 
(dotted curves).  Correlation  wise, one can note a  slightly  better 
comparison in the along track  filtered  case  (versus  directly derived 
.,currents). This slight improvement is not significant and allows us 'to 
,conclude that TOPEX does not need along  track  filtering to compare,  well 
with in-situ currents. With a tremendous effort, it is certainly possible to 
.. determine  what combination 'of "best" gridding method,  "best"  grid  sizes,.- 
.. filter length etc ... is to be used for TOPEX  to best  match in-situ currents. Yet, 
it is thought that,  given our previous  results,  improvements . may be 
achieved but  they will not be  significant. 
Sensitivity  tests have been  conducted  in order to determine how 
s p a c e / h e  grid size  as  well  as  variations of along track  filter length 
affected previous results.  First,  it was found  that  results  were  basically not 
affected  by  meridional  grid  size (up to 2") but  they were sensitive  to zonal 
grid size,  greatly degraded if zonal grid size was below 5". This has to do 
with the fact that, given inter track space/time distances, increasing the 
zonal  grid size allows for more frequent temporal information and for 10- 
day bins, a longitudinal half width of 5" was  found to be optimal in order 
to keep reasonable zonal resolution. Such a spatial gridding allows for a 
finer time  resolution than 10-day  bins  and  previous current results 
remained totally unchanged with this finer time resolution. Second, there 
was very little sensitivity  to  along  track  filter  length  and ZOO-km was 
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fomd to produce the best  correlations/  comparisons for derived 
currents. 
It is therefore am important  feature sf TOPEX data h a t  they constitute 
a data  set of such quality allowing a straightforward the/space b e g .  
This gives hope that estimation of absolute  geostrophic currents from 
TOPEX, by simple binning, may lead to reasonably accurate results up to 
and including the equator. So far,  tifne  series  availability  for current meter 
data, and the rarity of those instruments have only allowed comparisons 
of geostrophic zonal current comparisons at four locations at  the equator. 
.. . .  
Yet/ to  really  assess  the  degree to which TOPEX geostrophic derived 
current anomalies  are  representative of the Pacific  equatorial current 
anomalies, one would have to compare with more numerous in-situ data 
such as data from  drifters  (Reverdin et al., 1994). By virtue of the 
methodology employed here, the currents derived from TOPEX can only 
be that portion of the total flow field that is in geostrophic balance (note 
that,  here, in-situ zonal  currents  seem  fairly  geostrophic). Thus, 
comparison  with TOGA-TAO basin-wide  derived  geostrophic currents 
constitute a fais way to pursue our basin-wide validation of the same 
horizontal flow field. To do so, one needs first to assess  TOGA-TAO 
: .
derived geostrophic currents versus in-situ currents. 
Basin-wide geostrophic currents are derived from basin-wide TOGA- 
TAO DHA using schemes  identical  to that used  for TOPEX. It is found  that 
a 5.5" latitude Harming filter has to be applied on the DHA in order to 
derive  geostrophic  currents  hat  best  approach in-situ currents at  
EQ/165"E,  EQ/170"W, EQ/140"W and EQ/11O0W (note that this  filter 
length is similar to that used for TOPEX). It is worth mentioning that the 
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meridional filter applied on the TOGA-TAO D U  data set does not 
modify correlation with in-sifu currents but only modifies TOGA-TAO 
derived current amplitudes (unlike TOPEX) so that one can adjust this 
filter in order to best  match in-situ current  amplitude.  Statistics and time 
series are-presented-in..table 1 and.figure 6.(solid for in-situ currents and 
dashed curves for derived currents). At the EQ/170"W,  EQ/14O0W and 
EQ/llO"W, one can see that  correlations  are  good and comparable to 
. &tTOl?EX statistics. Strangely enough, derived currents at EQ/165"E do not 
.compare well .with in-situ currents  as seen in table 1 (correlation=0.23) and 
figure 6. Picaut et al. (1989) and Delcroix et al. (1994) had found a good 
agreement, at EQ/365"E,  between  TOGA-TAO derived  currents and in-situ 
currents during the GEOSAT mission. In their studies, derived currents 
were computed from dynamic heights at 2"N, EQ and 2"s whereas here, 
currents are derived from the gridded DHA data set. To investigate the 
reasons of the discrepancies found at EQ/165"E, geostrophic currents are 
now constructed from the mooring dynamic heights at 2"N, EQ and 2"s 
and  are presented in figure 6 as dotted  curves. 
It is worth pointing  out  that  combined  ata  gaps  between the 
dynamic height time series at 2"S/140°W-1700W,  EQ/14OoW-17O0W and 
2"N/14OoW-170"W do  not allow any geostrophic calculation at EQ/14O0W. 
and a very limited  one at EQ/17O0W (figure  6). Yet, the optimally gridded 
DHA do allow such calculation (with success as seen in table 1 and in 
figure 6) since  time gaps are  filled  by  the  interpolation  method.  At 
EQ/llO"W and EQ/165"E,  geostrophic  currents  derived from moorings 
and horn the gridded field compare closely and it is thus concluded that 
the gridding method cannot be held responsible for low correlations at 
EQ/165"E.  Delcroix  et al. (1987)  have  pointed  out that the use of a mean TS 
157 
2 
relation in dynamic height cdcdations can result in enom in the Western 
f a d ï c  such as a 5 cm error along 165"E when salinity fluxes into the ocean 
are h p o ~ m t .  M&ough -the mean correlation between TOPE 
TOGA-TAO D U  at 2"S, 0" and 2"N is 0.87, the meridional slope between 
these points is likely to be more sensitive to amplitude errors introduced 
by the use sf mean TS. Salinity data were not available to investigate this 
point  further but tests will  be  conducted in the future. Yet, given Delcroix 
.et al. (1994)'s results at 165"E, there are reasons to believe that the use of 
mean TS is responsible for the discrepancies. Therefore, it is anticipated 
that sur  TEA-TAB derived basin-wide currents in the western Pacific 
will not compare well  with TOPEX-POSEIDON derived  currents. 
Now  that both data sets have been  adjusted in order to best match in- 
situ currents, basin-wide comparisons between both TOPEX and TOGA- 
TAO derived currents are made. Correlation and IRMSD maps between 
TOPEX sea-level and TOGA-TAO derived currents are shown on figures 
7a and 7b and standard.deviation of  both  data  sets  can be seen on figures 7c 
and 7d. It can be readily seen from figure 7a that there are re 
discrepancies that are mostly located near the NECCISEC trough, in the 
western Pacific as well as south of 5"s. On the other hand, geostrophic 
currents compare quite well in the equatorial central-eastern Pacific from 
the dateline on to approximately 100"W. Their RMSD in figure To is also 
below their respective standard deviation (figure 7" and 7d) throughout 
the whole basin. Figures 7c and 7d exhibit the same northward shift i n  
current maxima found in GEOSAT derived  currents in Delcroix et al. 
(1994) that accounts for a meridional asymmetry in current activity. As 
depicted in figure 7d,  TOPEX derived  currents  also have a meridional 
variability near the NECC and North Equatorial Current (NEC) trough 
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similar to that of GEOSAT whereas TOGA-TAO derived currents miss this 
variability.  Since  geostrophic current calculations are sensitive to small 
meridional changes of sea-level and dynamic height, it is likely that some 
of these discrepancies in the correlation and STD maps can  be attributed to 
the TOGA-TAO spatial coverage and gridding .method. Therefore, as i n '  
the previous section, we compare TAPEX derived  geostrophic  zonal 
currents with TOPEX derived geostrophic  zonal  currents. 
Correlation and RMSD maps are shown on figures 8a and 8b. It is 
"'remarkable that'  at all locations where 'figures 7a and 7b show 
discrepancies, figures 8a and .8b show similar discrepancies with similar 
amplitudes (figure  8b) or correlation  numbers  (figure  8a).  Note  that, in the 
western Pacific,"space/time distribution of TAPEX (and therefore TOGA- 
TAO) degrades current comparisons with TOPEX but at EQ/165"E, this  is 
not the case  (correlation is 0.8) which reinforces the argument that salinity 
may be the factor for discrepancies found in the TOGA-TAO derived and 
in-situ current comparisons at EQI165"E. Figure  8b  demonstrates  that 
discrepancies of figure 7 b near the NEC and NECC trough are linked to 
the TOGA-TAO (meridional)  coverage  that  cannot  capture  the  smaller 
meridional scale variability of this area found in TOPEX and GEOSAT 
currents (Delcroix et al., 1994's figure 4). Hence, together with TOPEX- 
TAJ?EX SLA inter comparisons, this very  strongly  suggests that the TOGA- 
TAO space/time data coverage,  rather than the  different  source of data (in- 
situ versus remotely-sensed) can explain most of the discrepancies found 
in previous comparisons.  Despite  hese  localized  discrepancies,  the 
equatorial wave guide topography seems to be rather well or, at least, 
consistently mapped by both TOPEX and TOGA-TAO data. Both data sets 




... In these comparisons and validations of TOPEX SLA/derived zonal 
.geostrophic currents anomalies and basin-wide TOGA-TAO DHA/derived 
. zonal geostrophic currents anomalies, we have sought  to evaluate 
performances of each basin-wide TOPEX and TOGA-TAO data set. It was 
found that  at periods greater than 40 days, TOPEX and basin-wide TOGA- 
TAO surface elevation  anomalies  compare  quite  well throughout  he 
whole tropical Pacific basin (mean correlation within [SOS,SON] is 0.79 and 
Em is 2.6 cm). TOPEX derived  geostrophic currents are in  good 
agseement with in-s i fu  currents at the equator and, despite localized 
discrepancies, compare  reasonably  well  with  basin-wide derived 
geostrophic current anomalies from TOG 
TOPEX data therefore  proves  to be a reliable data set for deriving sea- 
level anomalies in the tropical  Pacific and their  associated geostrophic 
currents in the western,  central  and  eastern  Pacific (mean correlation 
between TOPEX derived currents and in-situ currents is 0.81). It is found 
that, contrary to GEOSAT,. the processing and gridding (such as simple 
time/space binning) required  for  deriving  accurate  basin-wide  sea-level 
anomalies and geostrophic  currents  at  the equator can be straightforward. 
Specific studies on gridding methods will have to determine whether the 
use of more sophisticated  ools (such as time/space optimum 
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interpolation method on model  based data assimilation  schemes) can 
further improve comparisons  between TOPEX derived  geostrophic 
currents and in-situ currents. As they are, the quick and straightforward 
processings raise hope  that direct assimilation of gridded (or along track) 
high quality -data- from the TOPEX/POSEIDON  mission  can be performed 
so that improvements to  modelled  ocean  surface  elevation or currents 
will lead to improved simulations and forecasts. It remains to be shown 
. ,..that one can derive an accurate absolute TOPEX  sea-level (rather than . 
..anomalies) in order to calculate total geostrophic currents, a major goal of 
TOPEX mission. 
Even if it does  prove  possible to estimate  absolute  geostrophic 
currents, two major impediments would still hamper the use of satellite 
data such as TOPEX/POSEIDON in studies of ENSO mechanisms in the 
: . , .  
real ocean. First, satellites have short lifetimes which are likely to remain 
limited to a few years.  While GEOSAT studies  such  as Delcroix et  al. (1994) 
in the tropical Pacific have shown that it was possible to monitor the 
whole 86-89 ENSO cycle, it is crucial to cover at least two ENSO cycles in 
order to gain insight of how  and why ENSO develops and how the 
seasonal cycle interacts with this development. Second, satellite data can 
only see but the ocean skin. Yet, studies of ENSO mechanisms such as 
delayed action oscillator in the Pacific demand a knowledge of the ocean 
upper structure in order to study how the coupled  ocean-atmosphere 
instabilities  occur. 
The TOGA-TAO network has demontrated the ability  to provide 
what satellites have not been  able  to  provide  in  the  tropical  Pacific: that is, 
long time series and basin-wide structure of the upper ocean (as well as 
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surface h d s )  needed to study the coupled ocean-atmosphere 'behavior 
during ENSO. As part of the TOGA program, this network was conceived 
to provide the scientific ba&gomd for designing rn observing and data 
transmission system for operational prediction. Given the sensitivity of 
initial conditions in coupled model predictions, TOG TA6 is expected to 
supply bashwide source of reliable infomation for the upper structure 
and surface winds  in  the equatorial band. 
B k  noted that access to gridded fields of TOGA-TAB data had 
permitted their &tercornparisons with TOPEX on the basin scale. This is 
. .  . . .  . .  
absolutely essential to provide a basin-wide  view of the upper ocean 
dynamics sf the wave guide and the evolution of ENSO events. Within 
this latitudinal band, it is found that although  comparisons of  TOGA- 
TAO/TOPEX gridded surface elevation and currents are good, some local 
discrepancies are present.  These  discrepancies  mostly  arise  from  the 
TOGA-TAO space/time coverage  rather  than from the data quality 
themselves. In our study, the gaps in  the TOGA-TAO space-time structure 
were fairly limited and resulted in localized errors in the gridded DHA. 
field.  This  sesved  tohighlight  the importance of maintaining  an 
homogeneous TOGA-TAO space/time  distribution without which 
essential infonmtion may be lost as seen where the comparisons with 
TOPEX degraded significantly. It remains to be seen whether the changes 
in  the  space/time coverage of TAO observations impact short-term 
c h a t e  prediction when these observations are assimilated into a forecast 
system or,  for that matter,  what is the  impact  that  the TOPEX/POSEIDON 
data  might have. 
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To this point, however, the overall quality of TOGA-TAO/TOPEX 
inter comparison has given confidence on the ability of both the TOGA- 
TAO network  and  the TOPEX/POSEIDON satellite to monitor ocean 
height and zonal geostrophic  current  evolution during ENSO. So far, 
TOGA-TAO .dynamic .heights have proved capable of depicting Kelvin 
wave structures essential for  ENSO  dynamics  (Kessler and McPhaden, 
1994). A further  step  must be taken to assess the ability of the TOGA-TAO 
. ..meridional coverage to actually depict meridional structures of other long . .  
.equatorial waves.. important for ENSO. h Boulanger and Menkes (1994), 
. the two basin-wide TOGA-TAO and TOPEX data sets will  be used in order 
to study and  observe, in the real  ocean,  ocean  wave  dynamics of the 1992- 
,,l993 event relevant to the hypothetized  delayed  action  oscillator. 
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Fig. 1: Locations sf .tide gauges, TEA-TAO moorhgs (%la& dots) and 
A-TAO mos.rings with current  measurements  (stars).  Small dots 
indicate TOGA-TAB Iseations where dynamic height time series have less 
ahm 23 16-day blns ( h a  the period under study). 
Fig. 2a, b and c: Correlation maps of TOPEX using Schwidersky (a), 
Cartwright m d  Ray @) and Ray (c) tide models. Dashed lines indicate 
correlations lower fian 0.5. 
, : . 
Fig. 3a: Standard deviation of TOPEX sea-level anomalies in cm. 
Fig. 3b: Standard deviation of TOGA-TAO dynamic height anomalies 
in em. 
Fig.  4a: Correlation  between  70-day  filtered TOPEX sea-level 
anomalies and TOGA-TAO dynamic  height  anomalies.  Dashed  lines 
indicate correlations lower than 0.5.  Crossed  regions represent regions 
where S m  of TOPEX SLA or TOGA-TAO  SLA are lower than 2 cm. 
Fig. 4b: Root mean square differences (RMSD) between TOPEX sea- 
level anomalies and TOGA-TAO dynamic height anomalies in cm. 
Fig. 5a: Correlation between TOPEX and TAPEX sea-level anomalies. 
Dashed lines indicate contour lower  than 0.5 
Fig. 6: Left panels:  time  series of derived  zonal current (dashed curve 
for TOPEX without  any along-track filter and dotted curve for along-track 
filtered TOPEX) versus observed zonal current (plain curve) at EQ/11O0W 
(upper gannel), EQ/14O0W, EQ/170"W and EQ/165"E (lower panel). Right 
panels: for these same locations,  time  series of in-situ currents (plain 
curves) are plotted against TOGA-TAO derived currents from the TOGA- 
TAO gridded SLA (dashed curves) and TOGA-TAO derived currents from 
moorings at 2"S, EQ and 2"N (dotted  curve). 
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Fig. 7a: Correlation map between TOPEX and TOGA-TAO derived 
zonal geostrophic current anomalies (ZCA).  Dashed  lines indicate 
correlations lower than 0.5. 
Fig. 7 b :  Root mean square differences (RMSD) between TOPEX and 
TOGA-TAO derived zonal geostrophic current anomalies in cm/s. 
Fig. 7c: Standard deviation of TOGA-TAO derived zonal geostrophic 
current anomalies in cm/s. 
Fig.  7d: Standard  deviation of  TOPEX derived zonal geostrophic 
current anomalies in cm/s. 
Fig. 8a: Correlation map between TAPEX and TOGA-TAO derived 
zonal geostrophic current anomalies. Dashed lines indicate correlations 
lower  than 0.5. 
Fig. 8b: Root mean square differences between TAPEX and TOGA- 
TAO derived zonal geostrophic current anomalies in cm/s. 
Table 1: Comparisons of  TOPEX,  TOGA-TAO derived zonal 
geostrophic current anomalies versus in-situ zonal currents anomalies. 
Computed  at each site is the correlation coefficient cor, its significance (S), 
the STD  of the TOPEX or TOGA-TAO (stdt) and in situ (stdi) 
measurements, their ratio (T/I), and their root mean square differences 
(msd)  and  number (N) of common number of points in cycles. Units are 
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- W rn O c 
Dissipation in a Pacific Equatorial Long Wave Model 
Introduction 
The importance of long equatorial waves 
in the development of El Hifio has been 
widely recognized since the seminal works of 
Wyrtki (1975) and McCreary (1976). q u a -  
torialeean linear models, forced by ob- 
served winds, have been quite successful in 
reproducing the major sea-level signature of 
El Nifio (see, e.g.. Busalacchi et al.. 1983). 
This event is the result of an intrinsic cou- 
pling between tropical Ocean and atmosphere 
(El Niiio-Southern Oscillation, or ENSO), 
and both simple and complex coupled Ocean- 
atmosphere models have been developed to 
understand the pheqomenon [McCreary. and 
Anderson, 199 I : &el in  er al., 1992). Analy- 
ses of model solutions have led to several 
interesting ENSO theories, such as the de- 
layed-action oscillator (Suarez and Schopf, 
1988; Battisti and Hirst, 1989), in which 
equatorial Rossby and reflected Kelvin waves 
are important. Unstable coupled ocean-at- 
mosphere modes therefore may be at the 
origin of ENSO. According to Wakata and 
Sarachh(l99l).thesemodesaresensitivetothe 
choice of  Rayleigh  friction. 
Dissipation in the form ofRayleigh fric- 
tion was introduced by Gill (1980) in an 
equatorial long-wave model. For a multiple- 
mode linear model, friction is usually taken 
as a vertical-mode dependent parameter (if 
possible based on physical assumptions) to 
allow  separation into vertical  modes 
(McCreary. 1981 ). Gent era/. (1983)discuss 
the equivalence of horizontal and vertical 
damping with Rayleigh friction and its verti- 
cal-mode dependence. Through a model best 
f i t  of the observed semiannual zonal current 
oscillation in the equatorial Indian Ocean, the 
same authors found a first-vertical-mode de- 
cay time of two years. Without a better 
estimate of damping, many modelers have 
used a  similar value for  the Rayleigh-friction 
coefficient. 
The purpose of'our study is to estimate 
the Rayleigh-friction coefficient in an equa- 
torial long-wave model, constraining sea- 
level results to best f i t  three independent 
observed sea-level data sets (tide gauges. 
moorings and GEOSAT). Following the 
results of Busalacchi and Cane ( I  985), where 
the addition of the third and fourth vertical 
modes does not  add  any constructive infor- 
mation to their model/data intercomparison, 
our study is done using two vertical modes, 
and without any a priori hypothesis on the 
dependence ofthe friction  coefficient  on mode 
number. 
Data 
The longest sea-level data set ( 1  975-89) 
used in this study is deduced from daily 
means of tide-gauge measurements at 14 
islands, situated mostly in the  western 
Pacific (Figure I). Between instrumental 
uncertainties, island  and barometric effects, 
the error in sea-level estimates is  of the order 
of a few centimeters. 
Daily mean, surface  djmamic-height 
fields, relaiive to500db.  arederi\,ed from the 
temperarurs sensors of nine TOGA-TAO 
moorings and three current meter moorings 
(McPhaden and Hayes, 199Oj, using Levitus 
( I  982) mean TS relations. >.lost  of the dy- 
namic-height time series cover the 1986-9 I 
period. except at Oo-llOoW and 0'- I IO'W, 
where they start in November 1983. The 
significance of these open-ocean time series 
is altered by several gaps and technical con- 
straints (such as the use of a  reference level, 
mean TS relations, and inadequate vertical 
temperature sampling). which probably re- 
sult in error ranges at least equal to those of 
the tide-gauge measurements. 
The GEOSAT altirnetric sea-level data, 
resulting from  the geodetic and exact-repeat 
missions, cover the April 198.5 - October 
1989 period over most of the tropical Pacific 
(Figure I ) .  There is a  gap in the data from 30 
September 1986 to 8 November 1986 be- 
tween the two different missions, and there is 
serious data degradation after May 1989. 
This data set was built on a 8' longitude x 1 ' 
latitude grid  and interpolated to daily values. 
Detailed information about datacombination 
within the two missions, their corrections. 
and their processing can be found in Miller 
and Cheney ( 1990) and Cheney cru/. ( 199 I a). 
The improved water-vapor and orbit cor- 
rections result in an r m s  difference between 
monthly GEOSATand island sea level of3 to 
4 cm (Cheney cf  al., 199 1 b). 
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ahe model is linear and fomd by thi 
observed wind-smss fields over the period 
1961-99. and is d e ~ ~ r i k d  in  detail  in Cane 
and Patton (1984). Briefly, the  linear shal- 
low-water  equations  are  solved on an 
equatorial  kplane, subject to the low-fre- 
quency long-wave approximation. Variables 
are calculated every 5 days md are l sa t ed  
on a staggered grid of 2 O  longitude  by 
6 . 5 O  latitude within the model boundaries 
(Figure 1). The forcing is derived from the 
2" x 2' monthly pseudo-stress FSU (Florida 
StateUniversity)  windproduct (Goldenberg 
and O'Brien, 1981) through a drag coeffi- 
cient CD, and is then linearly interpolated to 
the  model time and space grid. Changing 
the drag coefficient results in a propor- 
tional change in the amplitude of model 
solutions. These solutions are generated 
for the first and second vertical modes 
,;oalculated from a specific vertical density 
profile. The total sea-level height field is 
found by summing the individual contribu- 
tion s f  these two modes. Model wind-stress 
projections and internal-wave speeds .are 
calculated from several types of vertical 
density profiles. Levitus (1 982) profiles, 
representative of the mean condition  along 
the Pacific equator, and instantaneous pro- 
files taken during the ALEE2 cruise (Eldin 
er QI., 1992) are used. 
Model-data  Adjustment 
The linear model forced by FSU month- 
ly wind stress cannot reproduce oceanic 
phenomena with periods lower than two 
months. Therefore a 95-day Hanning  filter 
is  used in order to remtpe the  observed 40- 
60 day and 20-30 b a y  waves from the sea- 
level  data. A Levirus density profile of the 
central Pacifie is selected first. The corre- 
sponding phase speeds are cl = 2.45 m S.' for 
mode I ,  and c, = I .5 1 m se' for mode 2. Our 
approach is 16 find the optimal f i t  between 
model and o b s e k d  series by tuning the 
drag  coefficient (CD) and the decay  times 
for the first (TJ and second (a,) vertical 
modes. 
For the purpose of our study. we define 
coras the global correlation coefficient (sums 
are made on space and time) and rm5 as the 
global rms difference between model and 
obsewations, 'both scaled to the global stan- 
dard deviation of the obsewed series. We 
also define the global scaled standard devia- 
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tion (cl> as the ratio of the global standard 
deviations of the modeled and obsemed 
series (Le., the ratio of their amplitudes). 
Since CD directly acts on the  mpilitude of 
the model, we can write 
O, = ac,, . (1) 
where ct is a function only of Tl and T,. Basic 
algebra shows that the quantities coi, Arm, 
and oK are dependent through the relation 
(Arms.? = - 2oKc0r t- I .  (2) 
Since cor is only a function of TI and T2, 
Arms is a function of TI. T,, and CD. 
The best fit between t k  modeled and 
obsenred series is achieved for maximum of 
cor and minimum of Arm. For fixed values 
of Tl and ;P; (i!e:, for a given cor), the 
minimum O? Arms in (2) is equal to 
j/% when O,, = cur. According to (I) ,  
the only way to get as,= cor is to  tune CD so 
that CD = cor/a, which  is now a function of 
(TJ,), In order to find  the  maximurn ofcor, 
the calculation is  then  reiterated for T, and 
T,, varying from very viscous (1 1 days) to 
inviscid (32 years) cases. At the maximum 
of cor, Arms, which is equal to 4 3 ,  
reaches its absolute minimum. 
Figure 2 presents, for fixed values  of T,, 
T,, and CD. the spatial distribution of the 
côrrelation coefficients intime between model 
and GEOSAT sea level,.,-It shows [hat the 
lowest correlations are mostly  located around 
theITCZ(Inter-TI-opical Convergencezone) 
andSPCZ(SouthPacificConvergenceZ0ne). 
In order for the global correlation coefficient 
to be significant, the following method is 
used. At each data point, the maximum of 
correlation in time is estimated among  all the 
values of correlation in  time calculated for 
various couples (T T ). If this maximum  of 
correlation is not slgnlficant at 90% (follow- 
ing  thesi nificance  m thod of 
Sciremammano, 1979), the corresponding 
data point is not taken  into account in funher 
calculations. With this  crinerion  at  hand, all 
tide gauges and moorings and 80% of 
GEOSAT p 'd  points are  retained. 
The global correlation coefficient and 
drag coefficient are shown in Figure 3 as 
functions of Tf and T2 for each data  set. The 
maximum of correlation coefficient gives 
close (TIT2)  for tide gauges and GEOSAT. 
For tide gauges, TI is around 7 months and T,  
!' ? 
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is lower than 4 months: for GEOSAT, Tl is 
around 5 months and T2 is lower than 2 
months. Results for the moorings are some- 
what different. with a maximum of comla- 
tion coefficient for T, around 2 months and 
for T2 around 4 months. 
Ifoneassumesthat  highervertical  modes 
will experience more frictional damping, T7 
should be lower than X I I  which is not the case 
for the mooring data. One peason for this 
discrepancy might be that surface dynamic 
height relative to 560 db docs not take into 
account all &e .vertical information of the 
first baroclinic mode and probably gives too 
much weight to the second mode. Another 
reason  is that the mooring data are restricted 
to specific locations. To test the  latter 
hypothesis, a correlation analysis was per- 
formed with GEOSAT data series  interpo- 
lated to the mooring positions. The results 
for the maximum of correlation are  the same 
as the global GEOSAT results. fi&, we 
conclude that the discrepancy is due to the 
mooring locarions, and therefore give more 
credit to the tide gauge and GEOSAT results. 
In the following, then, we use decay times of 
5 months for the first mode and 3 months for 
the second mode. From this estimation of 
(T,,T2), the right panel of Fisure 3 gives a 
drag coefficient of 1.8, 1.5, and 1.4 x l6", 
respectively. for tide gauges, moorings,  and 
GEOSAT. Finally, this method allows an 
estimate of a mean cD of 1.6 x ]O3. 
All of the previous analyses were  per- 
formed with a specific Levitus vertical den- 
sity profile from the central Pacific. It is 
important to test ihe sensitivity of the results 
to the choice of profile. Five other mean 
Levitus profilzs and five instantaneous pro- 
files, taken during the ALEE2 cruise,  were 
selected all dong the equator. Correlation 
analyses  with  these  various profiles  show 
no significant difference in the  decay-time 
results. The extreme values of the first 
vertical mode phase speed among these pro- 
files are 2.1 m s-' and 2.8 m s-'. Given our 
estimation of decay times, the phase differ- 
ences induced in the model solutions by 
these extreme phase speeds cannot be sig- 
nificantly resolved by the use of monthly 
FSU wind stress, which results in an uncer- 
tainty of at least  15 days. 
Discussion and Conclusions 
Sea level determined from a linear, 
equatorial long-wave model are correlated 
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12O'E 150'E 180' 150'W 120'w 90'W 
longitude 
\vitIl three independent in siru measure- 
Inc.nts(tidegauges.nloorings,andGEOSAT) 
i n  order to estimate Rayleigh-friction coef- 
licients (i.e., decay times) of the first and 
sccond vertical modcs. The  me~hod of com- 
p-ison is based on the  determination of the 
111;1sin1un1 of correlation coefficients and 
simt~lt;~neous minimum of rms difference 
hcl\vc.en modeled m c l  observed time series, 
which i n  addition  results in the  estimation 
of ;t dr:y coc.l'l'icient. Our results  lead US to 
concludc r h : t t  Ihc best-tït parameters are 
Tl = 5 111011tI1s. '1.. = 3 months, and CD = I .6 
All ( I I '  ottr previous correlations were 
done with morlelcd and observed series fil- 
tered with ;I 95-tlay Hanning filter. A test 
with sevcr.al low-p;tss filters (up to 1 year) 
reveals ;I small dl i f ' t  in the first-mode decay 
time result (up  IO 7 months for a I-year 
x Io'". 
filter). This small tendency may reflect that 
low-frequency phenomena are less damped 
than high-frequency ones. Therefore, we 
suggest that T, = 6 months and T2 = 3 months 
may be more accurate estimates for the 
decay time scales. 
For  these values of T, and  T2, cor and 
Arms are respectively 0.63 and 0.78 for tide 
gauges, 0.64 and 0.77 for moorings,  and 0.62 
and 0.78 for GEOSAT. The mean correla- 
tion could indicate that only 40% of the 
observed variance is explained by the model. 
It must b;: pointed out, however, that the sea- 
level data used in this study are noisy (cf. 
data section): correlation between GEOSAT 
and tide gauges and between GEOSAT and 
moorings indicates that only 68% of the 
variance is common to all three data sets. 
We  find that the decay time of mode 2 
is lower than that of mode 1 ,for the tide 
gauges and GEOSAT data. The test with 
various density profiles shows that, except 
for the sharp profile taken during the  ALIZE2 
cruise in the far-eastem equatorial Pacific, 
the first mode is the dominant signal in the 
modeled sea-level amplitude (two-thirds). 
The broad range of second-mode decay time, 
suggested by the shape of Figure 3 around 
the maximum of correlation coefficient,  does 
not allow us to extract a well-defined depen- 
dence between decay time and mode num- 
ber, and shows that the second mode has 
little influence on the phase of the total. 
(mode 1 + 7) sea-level signal. 
Because of the Rayleigh friction, free 
waves in the linear solutions decay expo- 
nentially in time, the corresponding decay 
times representing the lifetime of free  equa- 
torial waves. Our dissipation results, esti- 
mated from the best f i t  between simulated 
and it1 sitlr sea-level series. probably include 
some of the ocean physics missing in the 
linear model (e.g., damping of equatorial 
waves by mean currents). Thus, processes 
affecting dissipation in more complex mod- 
els and the real ocean may be represented in 
our study by smaller decay times. 
Since the Rayleigh friction coefficient 
commonly used in linear models is (2.5 
years)-', our results suggest that dissipation 
in the equatorial ocean may be stronger than 
expected. Consequently, multi-reflections 
of equatorial waves on meridional bound- 
aries may  be impossible. Moreover, none of 
the amplitude of an extra-equatorial Rossby 
wave generated in the central Pacific may 
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CORRELATION MODEL-TIDE  GAUGES 
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Figure 3 : Global correIation coefficients (left panel) and drag coefficients (right panel) 
calculated from  comparison  between  modeled  and  (top  to  bottom)  island  tide  gauge,  mooring  and 
GEOSAT sea-level series. The contour interval is every 0.03 for the correlation coefficients. 
Logarithmic scales on x-y axes are used for clarity. 
e a c h  the western boundary to be reflected as 
an equatorial Kelvin wave. In examining the 
parameter dependence of their coupled at- 
mosphere- basin mode, Wakata and 
Sarachik (1991) found that  the limit of the 
oceanic Rayleigh friction, between oscilla- 
tory and non-oxillatory  model solutions, is 
about (4 monthsy’. Our Rayleigh friction 
estimate of (6 months)” for  the first vertical 
mode is close to this limit value. It may be 
useful to utilize friction coefficients of this 
magnitude in further studies on the oscilla- 
tory nature of ENSO. 
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